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La península La Carmela, ubicada a los 48,5° S, en la Región de Aysén del General 
Carlos Ibáñez del Campo, constituye un lugar de interés geológico poco estudiado, donde 
afloran rocas devónicas – carboníferas, pertenecientes al Complejo Metamórfico Andino 
Oriental (CMAO), a las cuales sobreyacen las formaciones Arroyo La Mina e Ibáñez (i.e. 
Complejo El Quemado), de edad jurásica, las cuales conforman una interrogante en el 
contexto de la evolución del margen occidental de Gondwana. En el presente trabajo se 
realiza una caracterización y análisis de evolución geológica, cuya metodología de trabajo 
se desarrolla a partir de observaciones recabadas en terreno, y a trabajos en gabinete, tales 
como un levantamiento geológico, descripción petrográfica de láminas delgadas, y un 
análisis de proveniencia sedimentaria por medio del software ImageJ. 
 El CMAO corresponde a un complejo de subducción compuesto por rocas de bajo 
a muy bajo grado metamórfico, mayormente pizarras, filitas y esquistos, además de 
metabasaltos que afloran en el sector Norte de la península. El protolito del CMAO está 
constituido por sucesiones turbidíticas marinas, que se habrían depositado en un ambiente 
de margen pasivo, cuyas fuentes sedimentarias serían fundamentalmente de bloques 
continentales, tanto cratónicas como mixtas, recibiendo aportes de basamento alzado. 
Contemporáneo a la depositación de sucesiones turbidíticas, tuvo lugar el emplazamiento 
de basaltos alcalinos de intraplaca (OIB), los que formaron el protolito de los metabasaltos 
del CMAO. Posteriormente, durante el Devónico – Carbonífero, el inicio de la subducción 
dio lugar a dicho complejo acrecionario, y con ello episodios de deformación compresiva, 
principalmente dúctil. 
 En la zona de estudio, la Formación Arroyo La Mina se compone por una sucesión 
de 50 m de brechas sedimentarias, que sobreyacen al CMAO mediante un contacto por 
falla, y a su vez es sobreyacida, de manera concordante, por la Formación Ibáñez, 
compuesta principalmente por tobas, mostrando un espesor de 90 m en la localidad de 
estudio. Esta secuencia volcanosedimentaria se habría originado durante un período 
tectónico extensional jurásico, y su depositación syn-rift estaría controlada por estructuras 
normales con actitud N-S y NE-SW. Subsecuentemente, a raíz de eventos tectónicos 
compresivos entre el Cretácico tardío – Mioceno medio, se habría dado la inversión 
tectónica positiva de dichas estructuras normales, generándose zonas de cabalgamiento 
del CMAO por sobre la secuencia volcanosedimentaria (i.e. deformación de piel gruesa), 
con actitud NE-SW y NWW-SEE, donde la última dirección sería atribuible a fallas 






La Carmela peninsula is located at 48,5° S, in the Región de Aysén del General 
Carlos Ibáñez del Campo, and it’s a place of geological interest, with limited information, 
where there are Devonian – Carboniferous rock outcrops that belong to Eastern Andean 
Metamorphic Complex (EAMC). These rocks are overlain by the Arroyo La Mina and Ibáñez 
(i.e. El Quemado Complex) formations and they have a Jurassic age, which constitute a 
question factor at the western gondwanian margin’s evolution. In this work, a 
characterization and a geological analysis are made, and the work methodology consists in 
fields observations and post-field works, such as a geological gathering, petrographic 
descriptions of thin sections, and a sedimentary provenance analysis by the ImageJ 
software. 
The EAMC is a subduction complex, which is composed of low – very low 
metamorphic grade, such as shales, phyllites and schists, in addition to metabasalts, which 
are outcropped at the North sector of the peninsula. The EAMC’s protolith corresponds to 
marine turbiditic successions, which would have been deposited at a passive margin setting, 
whose sedimentary sources would be, mainly, continental blocks, and they are both cratonic 
and mixed sourced, with inputs from uplifted basement. Contemporaneously with the 
deposition of turbiditic successions, there was an emplacement of alkaline intraplate basalts 
(OIB), which are the protolith of the EAMC’s metabasalts. Later, during the Devonian – 
Carboniferous ages, the onset of the subduction generated the accretionary complex (i.e. 
EAMC) and, therefore, compressional deformative episodes, mainly of ductile type. 
The Arroyo La Mina Formation is a 50 m thickness succession, which is composed by 
sedimentary breccias and they overlain to the EAMC by a fault contact. Also, this Formation 
is overlain by the Ibáñez Formation, which is composed by tuffs, mainly, and it has a 90 m 
thickness at the study zone. This volcanosedimentary secuence would have originated 
during a jurassic extensional tectonic period, whose syn-rift depositation would be controlled 
by normal structures, with N-S and NE-SW directions. Subsequently, due to compressional 
tectonic events that happened at the Late Cretaceous – Middle Miocene ages, it would have 
generated a positive tectonic inversion of the mentioned structures, therefore it would have 
occurred the thrust of the EAMC above the volcanosedimentary secuence (i.e. thick skinned 
deformation), with NE-SW and NWW-SEE orientations, where the last direction would be 
associated to conjugate faults, which formed from major dextral strike-slip structures.
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1.1 Formulación del problema 
  
Para tener un mayor conocimiento de la historia y evolución tectónica, magmática y 
geológica de las rocas que afloran en la península La Carmela (zona de estudio para el 
presente trabajo), ubicada en el sector Noreste de Campos de Hielo Sur, también es 
necesario entender la evolución geotectónica del margen occidental de Gondwana, 
considerando procesos de acreciones y desmembramientos continentales, ya sea por 
subducción, colisión o rifting, respectivamente, así como del magmatismo y metamorfismo 
asociado a dichos procesos. 
 En este contexto, en la península La Carmela afloran rocas metamórficas que 
conforman el basamento paleozoico polideformado, correspondientes al Complejo 
Metamórfico Andino Oriental (CMAO), intruidas por cuerpos hipabisales, y suprayacidas por 
rocas volcanosedimentarias de composición ácida. 
 En la actualidad, aún es tema de debate entre diversos autores si el protolito 
turbidítico que dio lugar al CMAO se depositó en un ambiente de margen pasivo, activo 
carente de arco magmático, o bien en un margen de subducción, específicamente en una 
cuenca de antearco, aunque la localización de dicho arco, sin embargo, no ha podido ser 
determinada. De este modo, un mayor conocimiento respecto a dichas temáticas permitiría 
interpretar la ocurrencia de cuerpos magmáticos, que habrían intruido al CMAO y establecer 
antecedentes sobre el tipo de magmatismo y ambiente tectónico asociados, asimismo como 
cuál habría sido el ambiente despositacional que habrían dado origen al CMAO. 
Por otro lado, Pankhurst (1998) propone que las rocas volcánicas de Fm. Ibáñez, 
que se hallan sobre el basamento metamórfico, se habrían formado en un ambiente de rift 
continental, lo cual estaría ligado a un dominio de estructuras de tipo fallas normales, 
mientras que Riccardi (1971) sugiere que las rocas sedimentarias basales que subyacen a 
Fm. Ibáñez pueden separase de aquella formación, estableciendo que pertenecen a Fm. 
Arroyo La Mina, basándose en argumentos fundamentalmente petrológicos. Frente a 
aquello, ¿cuáles serían las implicancias, en península La Carmela, del contexto 
geotectónico en el cual se depositó la secuencia volcanosedimentaria, qué tipo de control 
existiría sobre la formación de tales rocas y qué parte de la columna estratigráfica de Fm. 
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Ibáñez se presenta en dicha península? Y en esta misma línea: ¿cómo explicar la variación 
topográfica en cuanto a la ubicación de la secuencia volcanosedimentaria en La Carmela? 
En otras palabras, se hipotetiza que la razón de que afloren litologías de Ibáñez a los 300 
msnm sea por un control estructural, puesto que regionalmente esta formación posee su 
base sobre los 800 msnm. Adicionalmente, ¿las rocas clásticas que subyacen a los 
productos volcánicos ácidos poseerían características –en alforamientos de península La 
Carmela- para considerarlas una unidad aparte de Fm. Ibáñez? 
 
1.2 Hipótesis de trabajo 
 Las rocas volcanosedimentarias que afloran en el sector suroriente en La Carmela 
poseerían un control estructural, mayormente a través de un sistema de fallas normales, y 
corresponderían a las formaciones Arroyo La Mina y a los estratos basales de Ibáñez. 
Además, habría otras estructuras más locales, de carácter inverso, que explicarían la 
presencia de afloramientos del CMAO en cotas superiores a los 900 msnm, montados sobre 
secuencias volcanosedimentarias. 
 Por otro lado, en este trabajo se busca comprobar que los sedimentos que dieron 
origen al protolito del CMAO, tendrían una fuente de origen en zonas de arco magmático, y 
su posterior depositación se habría originado –de igual modo- en un margen activo de 
subducción, lo cual se argumenta a partir de la noción que durante el Paleozoico tardío 
imperó tal ambiente geotectónico en el margen occidental de Gondwana, de manera tal que 
la depositación de dichos sedimentos se habría dado, probablemente, en una cuenca de 
antearco. Esta hipótesis será aprobada o refutada mediante la realización de análisis de 
proveniencia sedimentaria. 
  Sumado a lo anterior, se busca obtener un mayor entendimiento de la evolución 
geotectónica del margen occidental de Gondwana y en qué contexto se hallaba en el 
momento de depositación de los sedimentos que pasarían a formar parte del protolito del 
CMAO, a través de basaltos que se habrían emplazado en el protolito del basamento, 






1.3 Objetivos del trabajo 
 
Objetivos generales 
1. Idear contextos geotectónicos en la evolución de las rocas que se encuentran en 
península La Carmela, teniendo en consideración los metasedimentos del CMAO, 
los cuerpos que lo intruyen, la secuencia volcanosedimentaria que se deposita sobre 
él y las estructuras que controlarían dicha depositación. 
2. Establecer criterios estratigráficos, composicionales y de relaciones de contacto que 
permitan excluir o no, de Fm. Ibáñez, a las sucesiones sedimentarias que subyacen 
a las rocas volcánicas ácidas.  
 
Objetivos específicos 
1. Proponer contexto tectónico de depositación y posterior formación del CMAO y 
los cuerpos que en él se emplazan. 
2. Proponer contexto tectónico de depositación de la secuencia 
volcanosedimentaria compuesta por las formaciones Arroyo La Mina e Ibáñez. 
3. Conocer el estilo de intrusión de los cuerpos que cortan a los metasedimentos 
en el sector Norte de La Carmela, en base a relaciones de contacto, texturas, 
litologías y orientación, y así relacionarlo con el contexto tectónico de formación 
del CMAO, además de la temporalidad de dichos emplazamientos magmáticos 
con los episodios de deformación. 
4. Establecer las implicancias tectónico-estructurales que hay en la altura de 
ubicación de la secuencia volcanosedimentaria en La Carmela, con respecto a 
su altura a nivel regional. 
5. Complementar datos obtenidos con estudios anteriores, a nivel local y regional, 
sobre el CMAO y la secuencia volcanosedimentaria. 
  
1.4 Ubicación y vías de acceso 
 Para la elaboración del presente trabajo de memoria, se trabajó en una zona de 
estudio ubicada en la península La Carmela, comuna de O’Higgins, provincia Capitán Prat, 
en la XI Región de Aysén del General Carlos Ibáñez del Campo, Chile. Específicamente, la 
zona de estudio se halla entre los paralelos 48°51’ y 49°, latitud Sur, y los meridianos 72°57’ 
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y 73°08’, longitud Oeste, aproximadamente hacia el límite noreste de Campo de Hielo Sur, 
estando a su vez limitada por los lagos O’Higgins y Chico (Figura 1.1). 
 Desde Santiago, un modo recomendable de acceder a la península La Carmela es 
por medio un viaje de 2 horas en avión, hasta el Aeropuerto Balmaceda, Coyhaique, 
seguido de un recorrido por tierra de 450 km, hasta Caleta Yungay, tomando la Carretera 
Austral (Ruta 7), cuyas condiciones permiten llegar aproximadamente en 10 horas. A 
continuación, en dicha caleta, se debe tomar un transbordador, atravesando el fiordo 
Mitchell, hasta llegar a Puerto Río Bravo, lo cual tarda unos 45 minutos. Posteriormente, 
debe retomarse la Ruta 7, recorriendo 110 km hacia el Sur, en aproximadamente 4 horas, 
hasta llegar a Puerto Bahamondes, Villa O’Higgins, lugar donde acaba la Carretera Austral. 
Finalmente, para llegar a La Carmela, se debe embarcar, mediante el uso de lanchas 
militares o privadas, por el lago O’Higgins, cuyo recorrido aproximado es de 80 km, y su 





Figura 1.1 Mapa político a distintas escalas, donde se muestran las rutas efectuadas para el acceso 
a la zona de estudio, en península La Carmela, comuna de O’Higgins, provincia Capitán Prat, XI 
Región de Aysén del General Carlos Ibáñez del Campo, Chile. 
1.5 Ubicación de zonas de muestreo 
 Durante la campaña de terreno, se llevó a cabo la extracción de muestras geológicas 
representativas, con el fin de ser descritas petrográficamente a meso y microescala. Esto 
último, por medio de cortes transparentes. En la Figura 1.2 se muestra un mapa, donde se 




Figura 1.2. Imagen satelital de la península La Carmela, donde se señala la ubicación de las zonas 
de muestreo durante la campaña de terreno. 
 
1.6 Metodología de trabajo 
- Trabajo preterreno 
Se llevó a cabo la recopilación de bibliografía, principalmente papers y tesis de 
pregrado, junto a textos inclinados hacia la geología estructural a macro y mesoescala, 
petrología y petrografía metamórfica, de rocas volcánicas y piroclásticas, además de 
atlas, con el fin de adquirir una visión tanto espaciotemporal como teórica, más 
desarrollada respecto a la geología de la zona de estudio. Asimismo, cartográficamente 
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se recurrió a mapas geológicos de Chile, obtenidos del Sernageomin, a imágenes 
satelitales con topografía incluida y fotografías aéreas otorgadas por el ICCH. Estas dos 
últimas con el propósito de planificar de mejor forma los itinerarios diarios durante el 
trabajo en terreno, lo cual depende de los objetivos de dicho trabajo. 
 
- Trabajo en terreno 
Por medio del Subprograma Ciencia Joven 2018, a cargo del Instituto Chileno de 
Campos de Hielo (ICCH), con Enrique Zamora Mundaca como jefe de expedición, y –
como grupo de geología- junto a Paloma Palma Riveros y al Dr. Jean Baptiste Gressier, 
se realizó una campaña geológica entre los días 2 y 24 de febrero de 2018, con 12 días 
de trabajo efectivo en terreno (Figura 1.3), la cual consistió en la recopilación de datos 
geológicos, estratigráficos, litológicos y estructurales, además de observaciones varias, 
extracción de muestras geológicas representativas, toma de fotografías y panorámicas 
orientadas y elaboración de esquemas. Es importante destacar que todas las 
actividades mencionadas anteriormente fueron georreferenciadas mediante el uso de 
un GPS. 
En la península, se levantó campamento en 2 lugares: en primera ocasión, aledaño 
a la estancia de don Luis Mansilla (campamento base N°1), posteriormente camino al 
mirador del glaciar O’Higgins (campamento base N°2), y seguido de un regreso al 
campamento base N°1. Así, en función de tales ubicaciones, se comenzó realizando 
trabajos exploratorios y de reconocimiento geológico en el sector Norte y parte del 
centro-oriental de la península, luego se dio énfasis al sector Oeste, para finalmente 




Figura 1.3. Cronograma de trabajo durante la campaña de terreno, en febrero de 2018. En amarillo, 
se representan los días de viaje, para poder acceder a la zona de estudio y, posteriormente, para 
efectuar el retorno, una vez finalizada la campaña. En verde, se muestran los días de trabajo efectivo 
en terreno. En naranja, se hace referencia a los días invertidos para trasladarse del campamento 
base N°1 al N°2, y viceversa, respectivamente. 
 
- Trabajo en gabinete posterreno 
Se llevará a cabo un levantamiento geológico de la información recabada en terreno, 
a través de un mapa, perfiles geológicos y columnas estratigráficas de la secuencia 
volcanosedimentaria de Fm. Ibáñez.  
Se realizarán descripciones petrográficas de cortes transparentes y, a partir de 
estas, se indicará la mineralogía y texturas presentes en la muestra y, de este modo, 
determinar la litología de la roca en cuestión e hipotetizar procesos petrogenéticos.  
 
Caracterizar geológicamente la península La Carmela a partir de los datos 
recopilados en terreno y realizar, a partir de dichos datos y del trabajo en laboratorio 
posterreno, un análisis de evolución geológica que allí habría tenido lugar. 
 
2. Geología regional 
2.1 Marco morfotectónico 
La cadena montañosa de los Andes se ubica en el margen occidental de Sudamérica, 
y posee una extensión longitudinal 7240 km, desde los 11° N hasta los 56° S, siendo la 
cadena de montañas más larga de la Tierra (Knapp, 2000). Presenta distintos rasgos 
morfológicos, los cuales dependen de diferentes procesos tectónicos, los que, a su vez, 
inducen variaciones en la altitud, presencia de volcanismo o de yacimientos minerales a lo 
largo de su extensión. Frente a tales características, y a su gran extensión, Gansser (1973) 
propone una segmentación morfoestructural en tres dominios: (1) los Andes del Norte, (2) 
los Andes Centrales y (3) los Andes del Sur.  
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(1) Andes del Norte (11° N – 5° S): también conocidos como los Andes de Colombia 
– Venezuela, o los Andes Caribeños. Se extienden desde la zona Norte de 
Venezuela –en la Cordillera de la Costa-, hasta la deflexión de Huancabamba. 
(2) Andes Centrales (5° S – 46°30’ S): también denominados los Andes de Chile-
Perú. Se extienden desde la deflexión de Huancabamba, en la frontera entre Perú 
y Ecuador, hasta el golfo de Penas, lugar donde termina la actividad sísmica 
reciente y subducta la Dorsal de Chile, siendo un punto triple entre las placas de 
Nazca, Sudamericana y Antártica (Figura 2.5). 
(3) Andes del Sur (46°30’ S – 56° S): también denominados Andes Patagónicos, 
inician en el golfo de Penas y un término en el extremo Sur del continente, en el 
Cabo de Hornos e Islas Diego Ramírez. 
En los Andes del Sur se identifican cuatro rasgos morfológicos esenciales. El primero 
de ellos es el borde pacífico, donde se sitúa el Batolito Andino, con presencia de rocas que 
forman un cinturón compuesto de calizas del Carbonífero y el Pérmico, cuarcitas y pizarras 
con un bajo grado metamórfico, formando parte de las costas pacíficas y archipiélagos 
patagónicos. El segundo rasgo corresponde a la Cordillera Patagónica Central, compuesta 
por ofiolitas, basaltos almohadillados, rocas ultramáficas y esquistos verdes, representando 
un ambiente oceánico, con una edad que varía entre el Jurásico tardío y el Cretácico, 
además de turbiditas y rocas volcanosedimentarias y volcánicas (Katz, 1965; Katz y 
Watters, 1966), las cuales son intruidas por batolitos con composiciones graníticas a 
dioríticas, del Cretácico tardío y el Mioceno tardío. Un tercer rasgo morfológico lo constituye 
una plataforma ubicada en el sector oriental del dominio, que posee depósitos jurásicos 
volcánicos y cretácicos. Finalmente, al Este del rasgo anterior, se encuentra una faja 
plegada y corrida terciaria, que presenta importantes flujos de lavas basálticas, las que 
conforman el escudo patagónico, al Este y Noreste de los Andes del Sur.  
2.1.1 Marco geomorfológico  
El sector más septentrional de los Andes del Sur, entre los 46° y 48° S, en materia 
geomorfológica, ha sido ampliamente descrito por muchos autores. Scalabrino et al. (2010) 
describen 5 dominios geomorfológicos regionales, de primer orden (Figura 2.1). De Oeste 
a Este, se señalan a continuación.  
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(i) Archipiélagos Patagónicos: son el dominio más occidental y se les considera 
un equivalente austral de la Cordillera de la Costa, aunque, topográfica y 
morfológicamente, se diferencian de esta por su desmembramiento, 
presentándose en forma de islas, archipiélagos y penínsulas, que se localizan en 
fiordos, ríos, lagos y canales. Se halla conformado por rocas pertenecientes al 
Complejo Metamórfico Chonos, compuesto por metaturbiditas y metabasitas del 
Jurásico temprano, e intruidas por rocas plutónicas del Batolito Patagónico 
(Skarmeta, 1974; Hervé et al., 2007; Güettner, 2017).  
(ii) Depresión Central Patagónica: es la continuación meridional de la Depresión 
Central que se presenta en Chile Central, y se localiza principalmente en el golfo 
San Esteban y en el canal Moraleda. En lo que respecta a los Andes Patagónicos, 
gran parte de este dominio geomorfológico se halla a mayor profundidad que su 
equivalente del Norte, razón por la cual se presenta sumergida bajo el mar, 
teniéndose algunas zonas que emergen en forma de islas. Está constituida por 
rocas de la Formación Traiguén, compuesta esencialmente por rocas volcánicas 
y sedimentarias, pertenecientes al Mioceno (Skarmeta, 1974; De la Cruz et al., 
2003).  
(iii) Cordillera Patagónica: conformada por cinturones montañosos orientados en 
dirección NNE-SSW, es el dominio geomorfológico de mayor importancia, 
adquiriendo un ancho máximo aproximado de 200 km, y alturas que no suelen 
exceder los 4000 msnm. Se constituye principalmente por rocas intrusivas de 
composición granítica y granodiorítica, las cuales forman parte del Batolito 
Patagónico (Pankhurst et al., 1999; De la Cruz et al., 2004). Por otro lado, es 
importante mencionar que dentro de este dominio se emplazan los Campos de 
Hielo Norte y Sur (Ortiz y Vergara, 1979; Güettner, 2017).  
(iv) Cordones Subandinos Orientales: corresponden a un conjunto de cordones 
montañosos, localizados al Este de la Cordillera Patagónica y al Oeste de la 
Pampa Argentina, que se incorporan en una zona transicional (Güettner, 2017). 
Poseen alturas menores y un lomaje suave, con valles ensanchados, con sus 
laderas, y pendientes en general, ligadas a bajos ángulos (Ortiz y Vergara, 1979). 
Esencialmente, se hallan compuestos por rocas volcánicas, volcanosedimentarias 
y sedimentarias, con edades que varías entre el Jurásico y el Cretácico (De la 
Cruz et al., 2004).  
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(v) Dominio Pampeano o Pampa Argentina: situado en la región extra andina 
oriental, al Este de la Cordillera Patagónica, y comprendiendo hasta el extremo 
atlántico, se caracteriza por presentar un relieve en forma de planicies, lomaje 
suave y mesetiforme, el cual se atribuye a la acción de procesos glaciales, 
glaciofluviales y fluviales (Ortiz y Vergara, 1979). Tales geoformas corresponden 
a rocas volcánicas y sedimentarias cenozoicas, específicamente del Mioceno y el 





Figura 2.1. Modelo de elevación digital de la XI Región de Aysén del General Carlos Ibáñez del 
Campo, Chile, entre los 46° y 50° S, exhibiendo los diversos dominios geomorfológicos establecidos 
por Scalabrino et al. (2010). En el sector Este, con tonalidad amarilla, se observa el dominio 
Pampeano; también en el sector Este, con tonalidad anaranjada, se muestran los Cordones 
Subandinos; con coloraciones rojizas se muestra la Cordillera Patagónica, alcanzando alturas no 
superiores a los 4000 msnm; con coloraciones verdosas y -en menor abundancia- amarillas, en 
zonas occidentales y centro-occidentales, se muestran los Archipiélagos Patagónicos, como zonas 
desmembradas. Modificado de Güettner (2017). 
 
2.2 Marco geológico regional 
2.2.1 Rocas metamórficas 
2.2.1.1 Complejo Metamórfico Andino Oriental (CMAO) (Ordovícico – Carbonífero) 
 El Complejo Metamórfico Andino Oriental (CMAO) corresponde a un conjunto de 
rocas metasedimentarias polideformadas de bajo grado, que afloran, mayoritariamente, en 
la región centrooriental de la Cordillera Patagónica, al Este del Batolito Patagónico (Figura 
2.2), entre el sector noroccidental del lago General Carrera (46° S) y el límite Norte de 
Campos de Hielo Sur (49° S) (Hervé, 1993).  
El CMAO está compuesto, mayormente, por filitas, niveles de mármoles y esquistos, 
con facies de prehnita-pumpellyita a esquistos verdes, además de esquistos calcáreos, 
metacherts y metabasitas, cuyo principal protolito habrían sido rocas sedimentarias (De la 
Cruz et al., 2004). Por otro lado, y en menor abundancia, afloran rocas metasedimentarias 
de menor grado metamórfico, como metaareniscas cuarcíferas, metaconglomerados clasto 
y matriz soportado y metapelitas, donde algunas preservan estructuras sedimentarias 
primarias que permiten identificarlas como turbiditas, e interpretarlas como sistemas de 
canales y leves submarinos (De la Cruz et al., 2004). Sumado a lo anterior, al Oeste del 
lago O’Higgins afloran alternancias de metaareniscas con metapelitas, que en algunos 
casos consisten en sucesiones de fino bandeamiento (<10 cm) (De la Cruz et al., 2004).  
A partir de datos estratigráficos y radiométricos, este complejo metamórfico 
poseería, aparentemente, dos grandes protolitos de distintas edades: (1) del Ordovícico – 
Carbonífero tardío inferior, cuyo metamorfismo regional habría tenido lugar antes del 
Carbonífero tardío (340 Ma) (De la Cruz et al., 2004) y (2) del Pérmico tardío – Jurásico 
temprano (Thomson et al., 2000) (Figura 2.3). El protolito Ordovícico – Carbonífero tardío, 
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mediante dataciones U-Pb SHRIMP de circones detríticos, ha otorgado valores entre 2056 
+ 5 y 460 Ma (Hervé et al., 2000; Thomson et al., 2000), mientras que por U-Pb se ha 
obtenido una edad máxima de 354 + 10 Ma (Sepúlveda, 2000). Adicionalmente, por medio 
de análisis de trazas de fisión en circones detríticos obtenidos de metaareniscas, se otorga 
una edad de 513 + 60 Ma (Ramírez, 1997), mientras que en filones máficos plegados junto 
a los metasedimentos se han obtenido valores K-Ar entre246 + 8,6 y 309 + 48 Ma (Yoshida, 
1981). Por otro lado, al protolito Pérmico tardío – Jurásico temprano, con un análisis de 
circones detríticos obtenidos de metaareniscas, a través del método U-Pb SHRIMP, se le 
ha asignado una edad máxima de 265 Ma (Thomson et al., 2000). 
El protolito de las rocas sedimentarias que generó al CMAO correspondería a 
turbiditas, donde en algunos sectores pueden identificarse canales y levées (De la Cruz et 
al., 2004). Dicho protolito, y posterior complejo metamórfico, corresponderían a un complejo 
acrecionario (Hervé et al., 1998). Sin embargo, análisis en pizarras y filitas pertenecientes 
a este complejo, por medio de la cristalinidad de la illita y medidas bo han otorgado 
condiciones de P-T de formación de 4,6 + 1,3 Kbar y 380 + 30°C (Ramírez, 1997), indicando 
gradientes P/T de 25°C/Km para el metamorfismo. Estas condiciones se consideran muy 
altas para el desarrollo de un complejo de subducción típico que propone Hervé (1998). 
Similarmente, análisis petrográficos y geoquímicos indicarían un ambiente tectónico mixto, 
vale decir, algunas rocas atribuidas a un margen pasivo y otras, a uno activo (Lacassie, 
2001), lo cual concuerda con la hipótesis de Augustsson y Bahlburg (2002), quienes, a 
través de análisis de catodoluminiscencia en cuarzo detrítico, postulan que los sedimentos 
se habrían depositado en un margen pasivo, aunque su fuente de origen correspondería a 
rocas generadas en un margen activo. 
 
2.2.2 Rocas estratificadas 
2.2.2.1 Provincia ácida Chon Aike 
 La provincia ácida Chon Aike cubre gran parte de la Patagonia y corresponde a una 
de las más grandes provincias de rocas ígneas de composición silícea en el mundo (Gust 
et al., 1985; Pankhurst et al., 1998, 2000; Feraud et al., 1999; Riley y Leat, 1999), y se 
compone mayormente de ignimbritas riolítcas, formando una asociación bimodal con 
intercalaciones menores de lavas intermedias y básicas (Pankhurst et al., 1998). 
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 Esta provincia, de acuerdo a resultados de dataciones radiométricas, poseería tres 
principales eventos volcánicos (Pankhurst et al., 1998, 2000; Feraud et al., 1999), relativos 
a tectonismo extensional, atribuido a etapas iniciales del desmembramiento de Gondwana 
(Gust et al., 1985; Robbiano et al., 1996). Dichos eventos volcánicos habrían acaecido en: 
(1) el Jurásico temprano (188 – 178 Ma), asociado a ignimbritas riolíticas con afinidad de 
intraplaca, atribuible a fusión cortical debida a la pluma Karroo (Pankhurst et al., 1998, 
2000); (2) el Jurásico medio (172 – 162 Ma), generado por anatexia cortical inferior y, en 
parte, superior (Pankhurst et al., 1998, 2000; Riley et al., 2001); y (3) el Jurásico medio – 
Jurásico tardío, representado por Fm. Ibáñez, de afinidad calcoalcalina y su origen estaría 
vinculado a procesos de subducción (Baker et al., 1981; Suárez et al., 1999). 
2.2.2.1.1 Formación Ibáñez (Jurásico medio alto – Jurásico tardío) 
 La Fm. Ibáñez está constituida por rocas volcánicas y volcanoclásticas, de 
composición principalmente ácida, y en cuya base posee una sucesión de brechas 
sedimentarias. Sobreyace mediante discordancia al Complejo Metamórfico Andino Oriental 
(CMAO), y subyace a Fm. Toqui (perteneciente al Grupo Coyhaique) (De la Cruz et al., 
2004). Geográficamente, se distribuye a lo largo de la Cordillera Patagónica central, desde 
Futaleufú (43° S), hasta el lago O’Higgins (49° S), mientras que al Sur de esta última latitud, 
el equivalente de Fm. Ibáñez se denomina Fm. Tobífera (Suárez et al., 1999). 
 Está formada, mayormente, por rocas piroclásticas y lávicas, las cuales son de 
composiciones riolíticas, dacítcas y andesíticas; en menor medida, se compone de brechas 
sedimentarias, conglomerados y areniscas (Baker et al., 1981; Suárez et al., 1999; Quiroz, 
2000; Bruce, 2001). Específicamente, a la Fm. Ibáñez se le han asignado 3 asociaciones 
de facies (De la Cruz et al., 2004): (1) asociación volcanosedimentaria basal, con exposición 
local y un espesor variable, menor a 100 m, presentando areniscas, conglomerados, 
ignimbritas brechas volcánicas y sedimentarias mal seleccionadas; (2) asociación lávica y 
piroclástica, compuesta esencialmente por andesitas, riolitas y dacitas, que sobreyacen al 
CMAO y, en algunas zonas, a la asociación (1); y (3) asociación piroclástica, con espesores 
de hasta 2000 m, compuesta por tobas riolíticas de ceniza, de coloraciones rojizas, 
verdosas y amarillentas. 
 Por medio de dataciones 40Ar/39Ar en biotitas, en distintos afloramientos de 
ignimbritas, se obtuvieron edades de 159,59 + 3,06 Ma y 144,04 + 1,39 Ma (Parada et al., 
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2001). Asimismo, valores K-Ar en biotita otorgaron valores entre 151 + 4 y 139 + 3 Ma, 
correspondiente al Berriasiano (Figura 2.3) (De la Cruz et al., 2003). 
 De la Cruz et al. (2004) establecen que Fm. Ibáñez representaría los productos de 
calderas, estratovolcanes y conos subaéreos, sedimentos fluviales y de abanicos aluviales, 
los cuales se habrían depositado en cuencas de hemigraben, sincrónicas con el volcanismo 
activo ácido y de carácter explosivo, sobre rocas del CMAO. Esta formación sería parte de 
los productos volcánicos más jóvenes de la provincia ácida Chon Aike (Pankhurst et al., 
1998). 
2.2.2.2 Grupo Coyhaique (Titoniano – Aptiano) 
 El Grupo Coyhaique está formado por sucesiones sedimentarias marinas fosilíferas, 
y volcánicas, que fueron depositadas en la cuenca de Aysén (De la Cruz et al., 2004). En 
Chile, la distribución geográfica de este grupo se extiende desde Palena (43,7° S), hasta 
Villa O’Higgins (48,5° S) (Sepúlveda, 2000). Estratigráficamente, en Chile, el grupo está 
conformado, de base a techo, por las formaciones Toqui, Katterfield y Apeleg, 
sobreyaciendo a Fm. Ibáñez, de forma concordante, y subyaciendo a las rocas volcánicas 
de Fm. Divisadero (Haller y Lapido, 1980; De la Cruz et al., 2003, 2004; De la Cruz y Suárez, 
2006; Suárez et al., 2009). 
 En base al contenido faunístico de las rocas sedimentarias de este grupo, entre los 
45° y 47° S, se ha asignado una edad entre el Berriasiano superior (Suárez y De la Cruz, 
1994a,b; Suárez et al., 1996) y el Aptiano inferior (Skarmeta, 1976; Niemeyer et al., 1984; 
Bell y Suárez, 1997). Sin embargo, en estudios realizados en ammonites en la localidad de 
Palena, se obtuvieron edades correspondientes al Titoniano (De la Cruz et al., 1996). 
 Este grupo se habría acumulado en un mar epicontinental somero, asociado a una 
cuenca de trasarco, cuya elongación habría tenido una orientación N-S, la cual habría sido 
generada durante etapas tardías del rifting que se habría dado entre Jurásico medio-
superior y el Cretácico temprano (Fm. Toqui) y, posteriormente, por subsidencia termal post 
rift (Fm. Katterfield y Fm. Apeleg) (Bell et al., 1994, 1996 y 1999). 
 
2.2.2.2.1 Formación Toqui (Berriasiano – Hauteriviano) 
 La Fm. Toqui se encuentra en la base del Grupo Coyhaique, y corresponde a una 
unidad marina litoral, constituida por calizas, lutitas, areniscas y, en menor medida, tobas, 
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teniéndose 2 asociaciones diferentes de facies (De la Cruz et al., 2004): (1) subunidad 
arenosa calcárea, fosilífera, sobreyaciendo concordantemente a Fm. Ibáñez; y (2) 
subunidad arenosa y pelítica, con bancos de carbón y niveles fosilíferos, como ostras, que 
sobreyacen concordantemente a Fm. Ibáñez. 
 Los afloramientos de la facies (1) están compuestos por areniscas cuarcíferas y 
conglomerádicas, de coloración grisácea clara, poseyendo niveles fosilíferos que 
predominan en su base, con fragmentos de ostras, bivalvos y trazas fósiles, además de 
restos vegetales carbonizados y troncos fósiles (De la Cruz et al., 2004). Por otro lado, 
afloramientos de la facies (2) están compuestos por areniscas cuarcíferas con bancos de 
limolitas, en los que se presentan trazas fósiles, improntas carbonosas, restos carbonosos 
y niveles arenosos con ostras de gran tamaño (Alfaro et al., 1997). 
 A partir del contenido faunístico, a la Fm. Toqui se le ha asignado un rango de edad 
que varía entre el Berriasiano superior – Hauteriviano (Figura 2.3) (Covacević et al., 1994). 
Este rango etario también ha sido otorgado a través de dataciones de U-Pb SHRIMP en 
circones (Suárez y De la Cruz, 1994). Asimismo, es posible correlacionar la Fm. Toqui con 
las formaciones Cerro Colorado, de Chile Chico (Suárez y De la Cruz, 1996), y Springhill, 
de Magallanes (Thomas, 1949), mientras que en Argentina, la facies calcárea de Fm. Toqui 
equivale a la Fm. Cotidiano (Ramos, 1976, 1981), y la facies arenosa equivale a la Fm. Tres 
Lagunas (Ploszkiewicz y Ramos, 1977). 
 El ambiente en el que se habría depositado la Fm. Toqui se ha interpretado como 
marino somero, asociado a bajas energías, con ocurrencia local de tormentas y volcanismo 
esporádico (Suárez y De la Cruz, 1994). 
 
2.2.2.2.2 Formación Katterfield (¿Valanginiano? – Barremiano) 
 Corresponde a la unidad media del Grupo Coyhaique, y está constituida 
fundamentalmente por lutitas y limolitas negras, con locales intercalaciones delgadas de 
areniscas y un nivel conglomerádico de matriz soportado, de 4 m de espesor (De la Cruz et 
al., 1996). Concordantemente, sobreyace a Fm. Toqui y, de la misma forma, subyace a Fm. 
Apeleg (Bell y Suárez, 1997). 
 En base al contenido fósil, tales como restos de ammonites, belemnites y bivalvos, 
así como anciloceratidos, se le ha asignado un rango etario que varía entre el 
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¿Valanginiano? – Barremiano (Figura 2.3) (De la Cruz et al., 2004). Además, 
litoestratigráficamente, Fm. Katterfield puede correlacionarse con la Fm. Río Mayer, 
ubicada en Argentina (Riccardi, 1971), mientras que, cronológicamente, se correlaciona con 
las formaciones Erezcano y Zapata, de Magallanes (Hatcher, 1897; Katz, 1963). 
 La Fm. Katterfield representaría un ambiente marino plataformal, vinculado a una 
baja energía, anóxico y de salinidad normal, no muy profundo, donde la depositación de 
sedimentos habría ocurrido esencialmente por decantación y los niveles locales de 
areniscas y conglomerados han sido atribuidos a depósitos turbidíticos (Godoy et al., 1997). 
 
2.2.2.2.3 Formación Apeleg (Hauteriviano – Aptiano inferior) 
 La Fm. Apeleg sobreyace concordantemente a Fm. Katterfield, siendo la unidad más 
joven del Grupo Coyhaique. Se compone de limolitas arenosas y areniscas muy finas a 
gruesas, de coloración grisácea, presentándose laminación, estratificación cruzada y 
paleocanales, así como moldes, ammonites fragmentarios deformados, bivalvos, 
belemnites, flora y restos carbonosos (De la Cruz et al., 2004).  
 Basándose en el contenido fosilífero de esta formación -principalmente fragmentos 
de ammonites-, se le ha asignado una edad un rango que va desde el Hauteriviano al 
Aptiano inferior (Figura 2.3) (Suárez y De la Cruz, 1994). Además, estratigráficamente 
puede correlacionarse hacia el Sur, en Argentina, con la Fm. Río Belgrano (Ramos, 1979). 
 El ambiente depositacional de Fm. Apeleg puede interpretarse como uno marino 
plataformal, con depósitos de barras, los cuales se asocian a corrientes mareales y 
tormentas esporádicas, en un medio de alta energía, en presencia de oxígeno (Bell y 
Suárez, 1997), sumado a la presencia de facies deltaicas, lo cual sería atribuible al aporte 
de sedimentos continentales al sistema, hacia el Noreste (González-Bonorino y Suárez, 
1995). 
2.2.2.3 Formación Divisadero (Aptiano - Albiano) 
 Corresponde a una secuencia continental de, aproximadamente, 1000 m de 
espesor, compuesta por rocas volcanoclásticas y piroclásticas, con intercalaciones de flujos 
de lava, además de poseer cuerpos hipabisales de composiciones andesíticas, dacíticas y 
riolíticas (Aguirre et al., 1997), y numerosos cuellos volcánicos (Suárez y De la Cruz, 1994). 
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Sobreyace a Fm. Apeleg, de forma local, mediante una discordancia erosiva (Suárez y De 
la Cruz, 1994). 
 Específicamente, en la Fm. Divisadero se han reconocido distintas asociaciones 
volcánicas (Aguirre et al., 1997), tales como: (1) ignimbritas de intracaldera, algunas de las 
cuales estarían atribuidas a domos riolíticos; (2) conductos volcánicos andesíticos y 
basálticos; (3) depósitos de caída, a raíz de erupciones freatomagmáticas; y (4) lavas 
dacíticas y andesíticas, con algunas alternancias de ignimbritas, lo cual sugeriría la 
ocurrencia de depósitos laterales de estratovolcanes (De la Cruz et al., 2003). Además, 
afloran unidades sedimentarias continentales, que corresponderían a depósitos lacustres, 
fluviales (tales como paleosuelos, paleocanales y planicies de inundación), sumados a 
depósitos de abanicos aluviales, los cuales se habrían dado en flancos del edificio volcánico 
(Aguirre et al., 1997). 
 Mediante dataciones radiométricas, a esta formación se le ha asignado un rango de 
edad que varía entre el Hauteriviano y Albiano (Charrier et al., 1978; Pankhurst y Hervé, 
1994), y también el Aptiano (Figura 2.3) (Haller y Lapido, 1980). Adicionalmente, mediante 
dataciones K-Ar, se ha asignado una edad correspondiente al Albiano (Suárez y De la Cruz, 
1994). 
  
2.2.3 Rocas intrusivas 
2.2.3.1 Batolito Patagónico 
 El Batolito Patagónico comprende una faja plutónica, consistente en múltiples 
cuerpos seriados subparalelos (Calderón, 2000), que se extiende por 1700 Km de Norte a 
Sur, con límites aproximados en las latitudes del lago Ranco (40° S) y de Cabo de Hornos 
(56° S), respectivamente (De la Cruz et al., 2004), aflorando en el sector costero de la 
Patagonia occidental (Suárez y De la Cruz, 2001) (Figura 2.2). Posee un ancho mínimo de 
20 Km, situado cerca de su extremo Norte, mientras que el ancho máximo se halla a la 
latitud del río Cisnes, aproximadamente a los 44,5° S (De la Cruz et al., 2004), siendo uno 
de los complejos plutónicos más grandes del mundo asociados a subducción, con una edad 
que varía entre el Jurásico medio y el Plioceno (Pankhurst et al., 1999; Suárez y De la Cruz, 
2001). Considerando su vasta distribución longitudinal, el Batolito Patagónico se ha dividido 
en: Batolito Norpatagónico (BNP), Batolito Surpatagónico (BSP) y Batolito Fueguino (BF), 
donde el límite entre el BNP y el BSP se halla a los 46,5° S, aproximadamente a la latitud 
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del Punto Triple de Taitao, mientras que el límite entre el BSP y el BF está a los 53° S, 
aproximadamente, por el extremo occidental del Estrecho de Magallanes. 
 La actividad magmática ligada al Batolito Patagónico se ha determinado entre el 
Jurásico medio y el Neógeno (Figura 2.3), es decir, entre los 160 y 11 Ma, dándose períodos 
de magmatismo intermitente (Halpern, 1973; Yoshida, 1981; Hervé et al., 1984; Weaver et 
al., 1990; Bruce et al., 1991; Townley, 1996; Pankhurst et al., 1999; Suárez y De la Cruz, 
2001; De la Cruz et al., 2004; y Hervé et al., 2007). Composicionalmente, el Batolito 
Patagónico está conformado por granitos, tonalitas, monzonitas y gabros, presentando una 
afinidad calcoalcalina (Halpern, 1973; Allen, 1982; Bruce et al., 1991; Calderón et al., 2007; 
Suárez et al 2007; Hervé et al., 2007; Fanning et al., 2009). Considerando el contexto 
geológico regional, el Batolito Patagónico se emplaza, mediante contacto intrusivo, en el 
Complejo Metamórfico Andino Oriental (CMAO) (De la Cruz et al., 2004). 
 Adicionalmente, por medio de dataciones en distintas zonas del batolito en pos de 
determinar edades, se ha logrado identificar un patrón de cristalización, el cual arroja que 
las rocas más antiguas, principalmente del Jurásico, afloran en el sector oriental, mientras 
que las rocas del Cretácico lo hacen en zonas occidentales de dicho cuerpo (Sánchez, 
2006). Por otro lado, estudios geoquímicos permiten identificar fuentes esencialmente 
corticales durante el Jurásico y el Neógeno, lo cual se vincularía a períodos de acumulación 
y diferenciación magmática, generando volcanismo félsico explosivo; mientras que durante 
el Cretácico habría fuentes mantélicas, lo que estaría asociado a magmatismo de 




Figura 2.2. Mapa geológico simplificado de la región chilena, entre los 48° - 56° S, señalando las 
principales unidades metamórficas, plutónicas y sedimentarias. Se muestran edades en Ma, 




Figura 2.3. Columna generalizada en función del tiempo geológico, correspondiente a los Andes 





2.3 Marco geotectónico 
 Los más antiguos eventos tectónicos que habrían tenido lugar en esta región datan 
del Paleozoico, específicamente entre el Ordovícico tardío y el Carbonífero, 
correspondientes a los que habrían generado el o los depocentros de acumulación de 
protolitos del Complejo Metamórfico Andino Oriental (CMAO) (De la Cruz et al., 2004). Por 
medio de diferentes estudios de proveniencia de clastos de las rocas de este complejo, y 
por su quimismo, se propone que los sedimentos que actuaron como protolito del CMAO 
habrían sido depositados en un margen pasivo (Augustsson y Bahlburg, 2002), mientras 
que Hervé et al. (2003) sugieren que dicha depositación de sedimentos se habría dado en 
un margen pasivo, o activo, carente de un arco magmático. 
 Por otro lado, la presencia de granitoides tipo I del Complejo Plutónico Lago Plomo 
(Suárez y De la Cruz, 2001) y de las Tonalitas Esmeralda y Sobral (Ramos y Palma, 1981), 
y del volcanismo calcoalcalino de Fm. Ibáñez comprueban que durante el Jurásico medio 
alto – Berriasiano hubo acción de procesos de subducción en el margen occidental de 
Sudamérica (Suárez et al., 1999; Quiroz, 2000). Además, se ha demostrado la ocurrencia 
de volcanismo esencialmente ácido, ligado a rifting, dentro de un régimen de deformación 
extensional, durante el Jurásico medio, en el sector de la Patagonia extra Andina, 
proponiéndose la generación de cuencas de pull-apart, asociadas a un régimen de 
deformación transtensional (Parada et al., 1997).  Dicho cambio en el régimen deformativo, 
en términos paleogeográficos, habría conllevado a la migración hacia el Oeste del arco 
magmático (Mpodozis y Ramos, 2008). En este mismo contexto, evidencias que ayudan a 
sustentar la hipótesis de la ocurrencia de procesos de rifting la constituyen grabens y 
hemigrabens, que habrían controlado la depositación de rocas de Fm. Ibáñez (De la Cruz 
et al., 2004).  
 Se postula que en el contexto de la generación del rifting, la subducción continuó y 
se dio lugar a un gran plateau riolítico, conocido como la provincia ácida Chon Aike, 
generada por magmatismo post-rift (Mpodozis y Kay, 1990). Esta provincia magmática 
tendría su origen en la previa acumulación de magmas basálticos en niveles basales de la 
corteza continental, debido a aislamiento térmico mantélico, a su vez inducido por la 
anomalía térmica de Pangea. De este modo, tales magmas basálticos habrían aumentado 
la temperatura de la corteza continental basal, causando su fusión y subsecuente 
magmatismo ácido, dándose rocas principalmente riolíticas y dacíticas, lo cual se integra 
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dentro de la cadena de eventos que culminó en el desmembramiento inicial de Gondwana, 
entre África y la Antártica (Mpodozis y Kay, 1990). 
Posteriormente, entre el Jurásico tardío alto y el Cretácico temprano, se habría 
establecido un arco magmático en lo que hoy comprende la Cordillera Principal, entre los 
42° S y 56° S, además de la cuenca Austral, ubicada al Este de dicho arco (Figura 2.4), y 
correspondiente a una cuenca de trasarco -de la cual, parte de su relleno, comprende 
algunos depósitos del Grupo Coyhaique-, en etapas tardías del rifting jurásico con una 
subsecuente subsidencia termal post rift (Suárez et al., 1996; Bell y Suárez, 1997). El arco 
magmático antes mencionado está representado mayormente por el Batolito Patagónico, 
compuesto por granitos, tonalitas, monzonitas y gabros, y presentando una afinidad 
calcoalcalina, de tipo I (Pankhurst et al., 1998, 2000, 2003; Suárez et al., 2009). 
En lo que a la cuenca Austral respecta, latitudinalmente, se ha subdividido en dos 
partes (Figura 2.4), cada una con una evolución tectónica y, en consecuencia, regímenes 
de deformación distintos: (1) segmento Norte, conocido como cuenca de Aysén (Bell y 
Suárez, 1997); y (2) segmento Sur, denominado cuenca de Magallanes (Suárez et al., 
2009). Inicialmente, ambos segmentos se vieron afectados por subsidencia debida al 
régimen de deformación extensional en el trasarco, a raíz de los procesos tempranos de 
rifting, seguido de una subsidencia termal post-rift (Suárez et al., 2009). 
De este modo, se tiene que: 
(1)  El segmento Norte de la cuenca Austral, vale decir, la cuenca de Aysén, 
experimenta un cierre durante el Aptiano, cambiando de un ambiente marino 
(evidenciado por las rocas del Grupo Coyhaique) a un ambiente volcánico 
subaéreo andesítico y basáltico (Fm. Divisadero), donde Suárez et al. (2009) 
sostienen que la discordancia entre el Grupo Coyhaique y Fm. Divisadero marca 
el cierre de la cuenca de Aysén, asociado a eventos deformativos 
compresionales. 
(2)  Por su parte, el segmento Sur, llamado cuenca de Magallanes habría 
evolucionado de trasarco a marginal, con corteza semioceánica, entre el 
Titoniano y el Turoniano, cuya transición es puesta en evidencia por abundantes 
turbiditas y slumps en partes superiores de Fm. Zapata, ligado a alzamiento 




Figura 2.4. Mapa simplificado de la ubicación de la cuenca Austral, que se subdivide en la cuenca 
de Aysén, en el sector Norte, y la cuenca de Magallanes, al Sur. Al Oeste se sitúa el arco magmático, 
correspondiente al Batolito Patagónico. Modificado de Suárez et al. (2009). 
Posteriormente, a partir de evidencias faunísticas de características atlánticas en 
areniscas y limolitas del Oligoceno tardío al Mioceno temprano, ubicadas en terrenos con 
mayor alzamiento, se sugiere la ocurrencia de tectonismo compresivo (Biddle et al., 1986), 
además de la presencia de importantes fallas inversas en rocas jurásicas y paleozoicas (De 
la Cruz et al., 2004). Estos eventos deformativos, ocurridos entre el Oligoceno y el Plioceno, 
también serían los responsables de la generación de diversos cordones montañosos 
patagónicos (De la Cruz et al., 2004). Adicionalmente, a inicios del Plioceno se sugiere un 
rápido solevantamiento, evidenciado en la presencia del Granito San Lorenzo, aflorando a 
una altura de 3700 msnm, y que posee una edad de 6 Ma (De la Cruz et al., 2004). Dicho 
alzamiento se postula que haya sido causado por procesos atribuidos a la subducción del 
segmento Sur de la Dorsal de Chile, en el Punto Triple de Chile (Figura 2.5), lugar donde 
convergen las placas Sudamericana, Antártica y de Nazca (Cande y Leslie, 1986; Gorring 





Figura 2.5. Configuración tectónica actual en la zona de convergencia de las placas Sudamericana, 
de Nazca y Antártica, a los 46°30’ S. CTJ: Punto Triple de Chile (Chilean Triple Junction); SCR: 
Dorsal de Chile Sur (South Chilean Ridge), donde SCR1, SCR2 y SCR3 son segmentos activos; FZ: 




En la península La Carmela, ubicada a 70 km al S de la localidad de Villa O’Higgins 
(Figura 1.1), afloran rocas metamórficas correspondientes al Complejo Metamórfico Andino 
Oriental (CMAO), de edad paleozoica; sobreyacidas por una secuencia 
volcanosedimentaria que se compone de brechas sedimentarias basales y tobas (Figura 
3.1) e intruido por algunos cuerpos magmáticos e hipoabisales. A partir de dichos datos, se 





Figura 3.1. Tobas sobreyaciendo a brechas sedimentarias. La línea roja marca el contacto entre 
estas 2 rocas. 
 
Figura 3.2. Perfil geológico en dirección NW-SE, cuya traza representada con las letras A-A’ se 




Figura 3.3. Mapa geológico de península La Carmela. A-A’ representa la traza de perfil geológico. 
FM: falla Mansilla, FLC: falla Lago Chico y FLV: falla Las Vegas. 
 
3.1 Complejo Metamórfico Andino Oriental (CMAO)  
Las rocas metamórficas anteriormente mencionadas corresponden al denominado 
“basamento paleozoico” polideformado, compuesto por rocas metasedimentarias de bajo a 
muy bajo grado, altamente foliadas, consistentes en pizarras, metaareniscas, alternacias 
de estas, filitas (Figura 3.5) y, en menor abundancia, esquistos, sugiriendo la existencia de 
un protolito turbidítico (De la Cruz et al., 2004). Sin embargo, teniendo en cuenta la 
presencia de rocas de muy bajo grado metamórfico, y el límite “difuso” que existe entre el 
metamorfismo y la diagénesis, este basamento posee zonas locales con rocas que no 
fueron considerablemente afectadas por el metamorfismo, tales como lutitas o areniscas, e 
intercalaciones de dichas rocas (Figura 3.4) (i.e. correspondientes al protolito que originó el 
basamento). 
Esto último también se evidencia a nivel microscópico, donde en la Figura 3.4a se 
aprecia una wacka feldespática, la cual presenta un 20% de matriz de tamaño arena fina 
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(compuesta mayormente de cuarzo), y un 80% de clastos no mayores a 1 mm. Estos clastos 
se componen de cuarzo (88%), feldespatos (10%) y líticos (2%), siendo subredondeados y 
presentando una mala selección, baja madurez textural y alta madurez composicional. Un 
rasgo que evidencia una probable transición entre diagénesis y metamorfismo, corresponde 
a algunos clastos de cuarzo policristalinos, viéndose un empaquetamiento de clastos con 
contactos irregulares y semi aserrados, mientras que otros clastos de cuarzo son 
monocristalinos y poseen contactos puntuales o lineales. 
 
Figura 3.4. Láminas delgadas de areniscas, correspondientes al protolito del CMAO. a) Wacka 
feldespática, donde se aprecian algunos cuarzos policristalinos, con contactos suturados entre sí, 
evidenciando un origen metamórfico; b) Subarcosa, con micas blancas detríticas formando parte de 
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líticos metamórficos; c) y d) microfotografía a nícoles paralelos y cruzados, respectivamente, 
observándose un alto porcentaje de cuarzo, y de tipo monocristalino. 
Las figuras 3.4b, 3.4c y 3.4d exhiben secciones transparentes de subarcosas, las 
cuales presentan un 89% de clastos y un 11% de matriz, esta última compuesta 
principalmente por cuarzo y posee tamaño arena fina y limo. En lo que a clastos respecta, 
se componen de cuarzo (85%), feldespatos (9%) y líticos (6%), los cuales varían entre 
subredondeados a angulosos y mal seleccionados, evidenciando un bajo transporte. 
Además, se observa un empaquetamiento de clastos con contactos lineales y puntuales, 
sumado al alto porcentaje de cuarzos monocristalinos, que evidencia una baja 
recristalización de minerales, implicando que estas rocas no habrían sido mayormente 
afectadas por procesos metamórficos.  
Las figuras 3.5a y 3.5b, por su parte, muestran una sección transparente 
correspondiente a una filita de coloración rojiza y textura granoblástica poligonal, 
compuesta por cuarzo (40%) y plagioclasas (10%), no mayores a 0,4 y 0,1 mm, 
respectivamente. La mineralogía secundaria consta de opacos y calcita, donde esta última 
se presenta mayormente en vetillas y a lo largo de planos de foliación. Es importante 
destacar el alto porcentaje de granos de cuarzo policristalino, evidenciando su 
recristalización y, consigo, un origen metamórfico, dándose contactos aserrados y cóncavo-
convexos.  
Similarmente, las figuras 3.5c y 3.5d exhiben una sección transparente de una filita, 
compuesta por cuarzo (38%), calcita (30%), mica blanca y clorita (10%) y fases opacas 
(2%) de tamaños no mayores a 0,3 mm, además de albita negra (20%), dispuesta en forma 
de mosaicos policristalinos. Se observa una textura porfidoblástica, con porfidoclastos de 
cuarzo y fases opacas, inmersos a lo largo de planos de foliación en agregados de albitas 
negras y cuarzos de grano fino, evidenciando la ocurrencia de deformación dúctil a 
microescala. 
Este basamento registra, de manera fiel, episodios de deformación pre-jurásica, 
especialmente correspondientes a compresión, teniéndose estructuras como vetillas, 
diaclasas, boudinages y, en predominancia, pliegues en múltiples direcciones, cuyos ejes 
muestran distintas temporalidades en la ocurrencia de la deformación (Figuras 3.6a y 3.6b). 
Al tratarse de un basamento polideformado, la orientación de la foliación de estas rocas 






Figura 3.5. Láminas delgadas de filitas. a) y b) Microfotografía a nícoles cruzados y paralelos, 
respectivamente, donde se observa una alta cantidad de fases opacas y carbonatadas, mostrando 
una baja integridad, cuyos los planos de foliación pueden reconocerse por la orientación de las fases 
opacas y carbonatadas, especialmente calcita; c) y d) microfotografía a nícoles cruzados y paralelos, 
respectivamente, mostrando una filita de textura porfidoblástica, con porfidoclastos de cuarzo y 




Figura 3.6. Algunas estructuras presentes en el basamento polideformado. a) Pliegues, donde S2 
representa el eje de crenulación; b) boudinage, formado por la presencia de un bolón con mayor 
resistencia a la deformación; c) pliegues, con S2 representando al eje de crenulación. 
3.2 Secuencia volcanosedimentaria 
 En la península La Carmela, las rocas pertenecientes a la secuencia 
volcanosedimentaria que sobreyace en un contacto por inconformidad al CMAO serían 
parte de la Formación Arroyo La Mina (Riccardi, 1971) y de Formación Ibáñez. Vásquez 
(2007) lo define como Unidad Volcánico-sedimentaria Lago Chico, a raíz de que también 
afloran al SE del lago homónimo, situado al E de la península de estudio. Dichas rocas 
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corresponden a brechas sedimentarias y tobas, aflorando y contactándose en el sector NW 
de la península, sobreyaciendo al basamento (Figura 3.7).  
 
Figura 3.7. Columna estratigráfica representativa para rocas que afloran en península La Carmela, 
mostrándose litologías, estructuras, relaciones de contacto y espesores. 
Estas brechas afloran, aproximadamente, a la altura de los 920 msnm, son 
polimícticas, presentando clastos mayormente metamórficos, así como plutónicos, su 
fábrica es predominantemente matriz soportada arenosa y limosa, una alta angulosidad y 
mala selección (Figura 3.8), observándose gradación normal, con clastos que no exceden 
los 15 cm hacia su base, mientras que hacia techo poseen tamaños cercanos a los 4 cm. 
Además, se presentan distintas orientaciones, que varían entre N40° y N65°, manteos que 




Figura 3.8. Afloramiento de brechas sedimentarias polimícticas. 
A microescala, también es posible observar tales características granulométricas, 
donde en las figuras 3.9a y 3.9b se muestra una lámina delgada de una brecha sedimentaria 
polimíctica, de fábrica clasto soportada, con un 35% de matriz arenosa y limosa, compuesta 
mayormente por cuarzo, y un 65% de clastos angulosos a subredondeados, con mala 
selección, cuyos tamaños varían entre 3 mm y 2 cm. Estos clastos son principalmente 
metapsammíticos y metapelíticos, con presencia de cuarzos policristalinos, biotitas, micas 
blancas y fases alteradas a calcita, así como otros se componen de areniscas cuarcíferas 
y feldespáticas, de grano fino a medio. Además, se tiene un empaquetamiento de clastos 
con contactos puntuales.  
De forma similar, en las figuras 3.9c y 3.9d se presenta una sección transparente de 
la matriz arenosa de una brecha sedimentaria, compuesta por cuarzo (40%), albita negra 
(20%), calcita (25%) y otros clastos alterados sin identificar y líticos de pizarra y filita (15%) 
con fragmentos de metaareniscas y areniscas, evidenciado por la presencia de cuarzos 
policristalinos (10%) y monocristalinos (90%), respectivamente, cuyos tamaños no exceden 




La presencia de clastos metamórficos permite ser explicada por cuarzos que poseen 
embahiamiento, lo cual estaría ligado a fluidos que actuaron, causando tal disolución, 
además de albitas negras, con inclusiones de carbonato. A lo anterior se le debe sumar la 
presencia de calcita, en vetillas y alterando a clastos. 
 
Figura 3.9. Secciones transparentes de clastos y matriz de brechas sedimentarias polimícticas. a) y 
b) Microfotografía a nícoles paralelos y cruzados, respectivamente, de brecha sedimentaria, con 
clastos metapelíticos, metapsammíticos y de areniscas, en una matriz arenosa y limosa; c) Zoom a 
matriz arenosa, compuesta mayormente por clastos de cuarzo monocristalinos y subredondeados; 
d) Matriz donde se aprecian clastos de cuarzo, y calcita alterando a otros clastos, o bien en forma 
de cemento micrítico. 
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Por otro lado, niveles piroclásticos, compuestos por tobas de ceniza vítreas y, 
localmente, tobas de lapilli cristalinas sobreyacen concordantemente a las brechas 
sedimentarias, presentando la misma actitud e inclinaciones que estas, y se exponen a los 
1000 msnm, con espesores aproximados de 90 m, coloración que varía de rojiza a 
anaranjada y están formadas por fragmentos piroclásticos de tamaño lapilli, con un 30 a 
40% de abundancia, y cuyos tamaños máximos alcanzan 1 cm, además de fiammes en 
menor presencia (visibles a mesoescala), en una matriz de tamaño ceniza, compuesta por 
vidrio, lo cual permitiría sugerir una formación a partir de flujos piroclásticos.  
A escala microscópica, se puede observar una roca compuesta por fragmentos 
piroclásticos de tamaño ceniza (60%) y lapilli (40%), teniéndose una textura fragmentada 
(Figuras 3.10a y 3.10b). Estos últimos, que incluyen fragmentos de basamento, poseen 
tamaños que no exceden los 3 mm, compuestos por calcita (50%), plagioclasas (10%) y 
cuarzo (40%), con alta angulosidad y fracturamiento (fragmentados), en especial aquellos 
que no corresponden a este último mineral. Se hallan inmersos en una matriz de ceniza, 
formada por vidrio y plagioclasas locales, tabulares y fragmentadas, no superiores a 0,2 
mm, y dispuestas como agregados cristalinos aciculares. En las figuras 3.10a y 3.10b 
pueden notarse mayormente cuarzos monocristalinos, implicando un origen por procesos 
ígneos, sin embargo, también se presentan policristalinos, que probablemente podrían ser 
parte del basamento metamórfico.  
Por otro lado, en las figuras 3.10c y 3.10d, se muestra una lámina delgada 
correspondiente a una toba de lapilli cristalina, con textura fragmentada y compuesta por 
cristales anhedrales a subhedrales de cuarzo (44%), feldespato potásico (26%), ambos de 
tamaño lapilli, con tamaños que varían entre 1,5 y 3 mm, de alta angulosidad y 
fragmentación, además de vidrio de tamaño ceniza (30%). 
No obstante, en el sector SE de la península, en cercanías a la ribera Oeste del lago 
Chico, las tobas anteriormente señaladas afloran en cotas cercanas a los 500 msnm, con 
un espesor cercano a los 120 m, orientaciones que varían entre N20° y N40°, y manteos 
que oscilan entre 24° y 35° (Figura 3.11), sobreyaciendo al basamento polideformado 
(Figura 3.12), lo cual permitiría inferir la presencia de alguna estructura de tipo normal, 






Figura 3.10. Microfotografías a secciones transparentes de tobas de ceniza y de lapilli, con textura 
fragmentada. a) Lámina delgada de toba de ceniza vítrea, observada a nícoles cruzados, con 
cristales fragmentados, compuestos mayormente por cuarzo monocristalino y otros alterados a 
calcita, inmersos en matriz vítrea; b) toba de ceniza vítrea a nícoles cruzados, observándose un 
fragmento de cuarzo policristalino, de tamaño lapilli, situado en sector inferior izquierdo de la 
microfotografía; c) y d) toba de lapilli cristalina, observada a nícoles paralelos y cruzados, 
respectivamente, con cristales anhedrales de cuarzo y feldespato, predominantemente, exhibiendo 




Figura 3.11. Afloramiento de tobas que sobreyacen al CMAO. Las líneas rojas representan la 
estratificación, que posee una orientación entre N20° y N40°. 
 
Figura 3.12. Afloramiento de tobas sobreyaciendo al basamento metamórfico. La línea roja punteada 
muestra un contacto inferido entre estas unidades, mientras que las líneas rojas continuas 




3.3 Cuerpos ígneos 
Diversos cuerpos ígneos se emplazan tanto en el CMAO como en parte de la 
secuencia volcanosedimentaria. Específicamente, los cuerpos de mayores dimensiones 
observados en terreno afloran en el extremo Norte de La Carmela, denominado La Puntilla, 
emplazados en el basamento polideformado y correspondiendo a: (1) un dique félsico de 
coloración anaranjada y composición dacítica, una orientación de N25°, con bordes 
sinuosos y contacto nítido con respecto al basamento (Figuras 3.13 y 3.14); (2) 
metabasaltos de morfología irregular, de coloración verdosa (Figura 3.16 y 3.17), la cual se 
atribuye a los minerales metamórficos que se habrían generado al ocurrir este proceso -
que afectó también al CMAO- y textura porfídica, presentando además peperitas (Figura 
3.18) con respecto al basamento; (3) un dique oscuro de composición máfica, aflorando 
también en La Puntilla, intruyendo al basamento metamórfico; y, por último (4) un dique tipo 
filón, intermedio a máfico (Figuras 3.19 y 3.20), de coloración grisácea, y menores 
dimensiones, presentando un espesor de 1 m, e intruyendo localmente a brechas 
sedimentarias en el sector centro-occidental de la península. 
 
Figura 3.13. Dique anaranjado dacítico, con bordes sinuosos, y en contacto nítido con los 
metasedimentos del CMAO. Modificado de Rojo (2017). 
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En lo que respecta al dique anaranjado dacítico, a escala microscópica, en la Figura 
3.14, presenta una textura porfídica, con fenocristales de cuarzo (20%); biotita (10%); 
máficos alterados (18%); y opacos, constituidos por óxidos e hidróxidos de hierro (15%), 
con tamaños no superiores a 2,3 mm. En particular, tanto los máficos alterados, como las 
biotitas presentan formas anhedrales y subhedrales, respectivamente, y exhiben una 
integridad baja a media, sumado a la presencia de pseudomorfos de plagioclasas 
reemplazadas por sericita. La masa fundamental (37%), por su parte, es principalmente 
microcristalina, y está compuesta por cuarzo, microlitos de plagioclasa, y un porcentaje 
menor a 10% de vidrio. 
 
Figura 3.14. Microfotografía de lámina delgada de una dacita de biotita. a) Vista a nícoles cruzados, 
notándose la masa fundamental microcristalina y vítrea; b) Vista a nícoles paralelos, permitiendo 
observar abundancia de fases opacas. 
Adicionalmente, en la Figura 3.15, a partir de la alta integridad de los fenocristales 
de cuarzo, se evidencia el embahiamiento que algunos poseen, implicando una ocurrencia 
en un sistema en presencia de agua, ligado a un enfriamiento súbito. En base a la 
composición y distribución de este dique dacítico, habría sido un alimentador de la 




Figura 3.15. Zoom a lámina delgada de dique dacítico de biotita, donde puede observarse 
embahiamiento en un fenocristal de cuarzo, lo que estaría asociado a un enfriamiento súbito, en un 
ambiente subacuático. 
 
Figura 3.16. Metabasaltos en La Puntilla, sector Norte de península La Carmela. Las líneas rojas 
punteadas muestran contactos inferidos con el basamento metamórfico, mientras que las líneas 
continuas exhiben contactos observados. 
 A nivel petrográfico, este cuerpo irregular corresponde a un metabasalto de textura 
principalmente porfídica, además de texturas quenching y variolítica (Figura 3.17). 
Compuesto por fenocristales de piroxeno alterados a arcillas, con forma anhedral y tamaños 
51 
 
entre 0,5 y 1 mm (25%); plagioclasas dispuestas en cúmulos radiales de 3 mm 
aproximadamente (35%), ambas fases con un alto grado de alteración y fracturamiento (i.e. 
baja integridad). Estos fenocristales se hallan inmersos en una masa fundamental 
microcristalina y vítrea (40%), compuesta por microlitos de plagioclasa, vidrio y, en menor 
cantidad, piroxenos. La importancia de presentar texturas variolítica y quenching radica en 
que evidencian un enfriamiento magmático súbito, ligado a un ambiente subacuático, 
viéndose, en la Figura 3.17, agregados cristalinos de plagioclasas dispuestos en fibras 
divergentes y entrecruzadas.  
 
Figura 3.17. Microfotografías a nícoles cruzados de sección transparente de un metabasalto. a) 
Textura variolítica en plagioclasas, viéndose agregados cristalinos más bien radiales; b) 
Fenocristales de piroxeno alterados a arcillas, y plagioclasas exhibiendo textura quenching y 
variolítica, inmersos en una masa fundamental microcristalina y vítrea. 
En términos generales, estos metabasaltos poseen una baja integridad, demostrado 
por el fracturamiento y alteración de sus fenocristales, así como por la cantidad de vetillas 





Figura 3.18. Peperitas entre los metasedimentos del CMAO y los metabasaltos, señaladas con 
líneas rojas delgadas, y que implicarían la ocurrencia de un emplazamiento en sedimentos húmedos. 
 En el caso del filón manto andesítico que intruye localmente a las brechas 
sedimentarias basales (Figuras 3.19 y 3.20), en terreno se observa una variación textural 
de porfídica a microporfídica, desde centro a bordes, respectivamente. A nivel petrográfico, 
se observa una textura porfídica, con fenocristales de plagioclasa (55%) tabulares, con baja 
integridad y con tamaños no mayores a 2 mm; junto a fases opacas (7%) y a 
ferromagnesianos (anfíboles y piroxenos) alterados a clorita, esmectita y calcita (15%). En 
general, la baja integridad de la roca dificulta el reconocimiento de las fases 
ferromagnesianas primarias. Se presenta una masa fundamental (23%) afanítica 
(compuesta por microlitos de plagioclasa) y vítrea, así como zonas locales con textura 
variolítica, donde agregados cristalinos de plagioclasa se hallan en forma de “abanicos”. De 




Figura 3.19. Filón manto andesítico intruyendo localmente a brechas sedimentarias. La línea roja 




Figura 3.20. Microfotografía de sección transparente de andesita de anfíbol. a) y b) Vista a nícoles 
paralelos y cruzados, respectivamente, teniéndose una textura principalmente porfídica, así como 
variolítica en algunas plagioclasas, dispuestas en agregados radiales divergentes, además de 
anfíboles y piroxenos alterados a clorita y arcillas, inmersos en una masa fundamental microcristalina 
y vítrea; c) y d) Vista a nícoles paralelos y cruzados, respectivamente, observándose una textura 
porfídica, con fenocristales de plagioclasa orientados que serían indicadores de flujo magmático. 
 
3.4 Estructuras a gran escala 
 De modo adicional a las estructuras a micro y mesoescala mencionadas en 
apartados anteriores del presente capítulo (e.g. pliegues, vetillas, boudinages, 
estratificación, diques, etc.), en lo que respecta a estructuras a gran escala, la presencia de 
fallas fue inferida, y serían la consecuencia de episodios deformativos post-jurásicos, dado 
que involucran tanto al CMAO como a la secuencia volcanosedimentaria. Una de ellas se 
localiza en el sector centro-SE de la península, denominada “falla Mansilla” por Rojo (2017), 
y pondría en contacto las rocas del CMAO con la secuencia volcanosedimentaria, 
compuesta por dacitas (Rojo, 2017), brechas sedimentarias y tobas, sería de tipo dextral y 
poseería una orientación aproximada N50° (Figura 3.3).  
Similarmente, otra gran estructura se sitúa en la zona NW de la península, y que 
sería de tipo inversa, montando al basamento metamórfico sobre brechas sedimentarias 
(i.e. deformación de piel gruesa) (Figura 3.23), teniendo una orientación aproximada N290°. 
Esta estructura ha sido denominada “falla Las Vegas” pudo ser inferida en base a 
indicadores cinemáticos, tales como estrías y escalones de falla, contenidos en un plano 
de falla de actitud N318° y un manteo promedio de 68°. Los escalones de falla presentan 
rumbos que oscilan entre N351° y N12°, y manteos entre 58° y 74° (Tabla 3.1 y Figura 
3.21). La importancia de estos últimos indicadores cinemáticos radica en que otorgan tanto 
dirección como sentido de movimiento de la falla, infiriéndose, entonces, de tipo inversa, 





Tabla 3.1. Escalones de falla contenidos en un plano de manteo promedio de 68°. En la columna 
izquierda se detalla el rumbo de cada escalón, asociado a estrías de falla, con el respectivo manteo 
de cada escalón. En la columna derecha, se muestra el polo asociado al plano que contiene a cada 
escalón, para su posterior proyección estereográfica en una red de Schmidt.  
 
Figura 3.21. Red de Schmidt donde se proyectan estereográficamente los escalones de falla, 
representados por la columna “Planos” de la Tabla 3.1. Las curvas visibles en la red corresponden a 




Figura 3.22. Indicadores cinemáticos en afloramiento de brechas sedimentarias. a) Estrías de falla 
(líneas rojas) y a escalones de falla (líneas negras delgadas), los cuales, en su conjunto, 
evidenciarían dirección y sentido de desplazamiento de dicha estructura; b) Fotointerpretación, en 
un esquema simplificado, del plano de falla que contiene a tales escalones, observándose con mayor 
facilidad las dimensiones y disposición de estos; las líneas rojas en el plano indican el sentido de 




Figura 3.23. Complejo Metamórfico Andino Oriental (CMAO) montando a brechas sedimentarias 
más jóvenes, sustentando la hipótesis de la ocurrencia de una falla inversa (i.e. falla Las Vegas). El 
contacto de tipo estructural entre estas dos unidades, se representa por la línea roja. 
 Por otro lado, en lo que respecta a foliaciones, esta estructura se presenta en la 
totalidad de los metasedimentos del CMAO, distinguiéndose principalmente en 2 
direcciones preferentes y que guardan una relación de temporalidad. Es decir, la primera 
foliación, denominada S1, corresponde a la principal y es paralela con los planos de 
depositación de sedimentos que conformaron el protolito del CMAO, mientras que la 
segunda foliación (S2) se sobreimpone a S1, viéndose en forma de planos de crenulación, 
coincidentes con ejes de pliegues (Figuras 3.3a y 3.3c), y en forma de vetillas. La foliación 
principal S1, posee actitudes que varían entre NNE - SSW y NEE – SWW (Figura 3.24a), 




Figura 3.24. Proyección estereográfica de Schmidt para polos pertenecientes a planos de foliación, 
en metasedimentos del CMAO. a) Foliaciones S1, exhibiendo una actitud preferente NNE- SSW y 
NEE – SWW; b) foliaciones S2, mostrando direcciones entre NW-SE y NNW – SSE. 
Por consiguiente, las foliaciones de tipo S1 y S2 están vinculadas a episodios de 
deformación, denominados D1 y D2, respectivamente, siendo de tipo dúctil en un régimen 
compresivo, y afectando a los metasedimentos del CMAO. Esto permite sugerir que tales 
eventos habrían tenido lugar previo al Jurásico, durante los procesos metamórficos que 
dieron origen al CMAO y a la formación de los metabasaltos, en un ambiente de subducción. 
 
3.5. Análisis de proveniencia sedimentaria y conteo modal 
Los estudios de proveniencia sedimentaria tienen como objetivo conocer los 
procesos y eventos que sufren los sedimentos, el origen de estos previos a su transporte, 
a qué ambiente tectónico se encuentra asociada su fuente de origen, y en qué ambiente se 
depositaron, previo a la formación de la roca sedimentaria (Zavala y García, 2002). Estos 
factores serían los que controlan la composición de las rocas sedimentarias clásticas. 
 Debido al tamaño que poseen los sedimentos de tipo arena, son muy útiles a la hora 
de llevar a cabo estudios de proveniencia sedimentaria, teniéndose una gran cantidad de 
clastos dentro de una muestra, cuya composición y morfología serán relevantes para 
dilucidar los procesos y ambientes involucrados anterior a su depositación. No obstante, 
uno de los limitantes que presentan los estudios de proveniencia radica en los procesos 
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post-sedimentarios (e.g. metamorfismo, alteración, meteorización, etc.) que actúan en la 
roca de interés, originando variaciones en la textura, fábrica y/o composición, de modo que 
un análisis de proveniencia realizado en este tipo de casos perdería representatividad. 
 Un método útil para realizar un estudio de proveniencia sedimentaria corresponde 
al conteo modal, mediante el cual se realiza un recuento individual aleatorio de clastos, con 
equiprobabilidad de selección, presentes en una sección transparente y así obtener una 
estimación porcentual en la composición de la muestra de interés. Como se señala 
anteriormente, debido al tamaño de sus sedimentos, las areniscas son rocas aptas, por lo 
que también es necesario que posean bajas cantidades de matriz, así como bajos grados 
de alteración. 
 Para el método del recuento modal, en función del grado de confianza que se desee 
obtener en la estimación, se tendrá que catastrar un mayor número de granos minerales. 
De tal manera que, para un error de estimación no mayor al 5%, con un 99% de confianza, 
se requiere un total de 693 cuentas, mientras que, para el mismo error, con un 95% de 
confianza, es necesario un total de 385 cuentas (Güettner, 2017). 
 Específicamente, para el presente trabajo se utilizó el método de Gazzi-Dickinson, 
propuesto por Ingersoll et al. (1984), que considera los granos de tipo arena como un 
tamaño mínimo para contabilizar, es decir, mayores a 0,0625 mm (Wentworth, 1922), 
mientras que descarta matriz, cemento y vetillas. Así, en base a la composición, los granos 
que forman parte del recuento corresponden a: 
 Cuarzo policristalino (Qp) 
 Cuarzo monocristalino (Qm) 
 Feldespato (F) 
 Líticos metamórficos (Lm) 
 Líticos volcánicos e hipabisales (Lv) 
 Líticos sedimentarios (Ls) 
 Micas (M) 
 
3.5.1. Diagramas de clasificación y ambientes de proveniencia asociados 
Considerando los granos minerales mencionados en el apartado anterior, los cuales 
constituyen el conteo modal, para estimar la proveniencia sedimentaria de areniscas, se 
utilizan aquellos compuestos por cuarzo, feldespatos y líticos de forma genérica. Dicha 
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estimación se realiza mediante diagramas ternarios, basados en la composición porcentual 
de la roca en cuestión, simplificándola en las 3 especies minerales recién nombradas. 
 Como se muestra en la Figura 3.25, Dickinson (1985) considera dos diagramas 
ternarios de proveniencia sedimentaria: uno para cuarzo monocristalino, feldespatos y 
líticos totales (Qm-F-Lt) (Figura 3.25a); y otro para cuarzo total, feldespatos y líticos (Qt-F-
L) (Figura 3.25b), cada uno dividido en 3 ambientes tectónicos de proveniencia 
sedimentaria. Es importante notar que, en cuanto a las especies minerales consideradas 
por cada diagrama, Qt hace referencia a la suma entre cuarzos monocristalinos y 
policristalinos (Qt = Qm + Qp), L se refiere a líticos metamórficos, volcánicos e hipabisales, 
y sedimentarios (L = Lm + Lv + Ls), mientras que Lt alude a líticos y cuarzos policristalinos 
(Lt = L + Qp). 
 
Figura 3.25. Diagramas ternarios de proveniencia sedimentaria para areniscas, donde el ambiente 
tectónico de los sedimentos varía en función de composición proyectada en los diagramas. En lila, 
se muestra el campo de bloque continental; en naranja, de arco magmático; en verde, el de orógeno 
reciclado; en blanco se representa una fuente sedimentaria compuesta. a) Diagrama Qm-F-Lt. b) 
Diagrama Qt-F-L. 
 Los ambientes tectónicos de proveniencia sedimentaria contenidos los diagramas 
de clasificación corresponden Figura 3.25 a: (1) bloque continental, (2) arco magmático y 




(1) Bloque continental: dentro de este campo se proyectan areniscas con 
composiciones cuarzo-feldespáticas, y un porcentaje relativamente bajo de líticos. 
A su vez, Dickinson (1985) subdivide a este ambiente en 3 fuentes: (I) cratón interior, 
ligadas a plataformas y escudos (Dickinson y Suczek, 1979), teniéndose areniscas 
ricas en cuarzo; (II) basamento alzado, para areniscas con un predominio de 
feldespatos; y (III) transicional continental, representado por areniscas cuya 
proporción entre cuarzo y feldespatos es más o menos similar, asociadas a 
proveniencia mixta entre las fuentes (I) y (II). 
 
(2) Arco magmático: las areniscas que se proyectan en este campo, muestran 
principalmente afinidades de líticos y feldespatos, más que de cuarzo, pese a que 
puede haber proporciones similares entre esas 3 especies. Este campo, con 
sedimentos provenientes de arcos orogénicos activos, tales como márgenes 
continentales activos o arcos de isla, es subdividido en 3 fuentes por Dickinson 
(1985): (I) arco disectado, es decir, las raíces de dicho arco magmático son 
expuestas, lo que se atribuye a procesos erosivos sobre orógenos maduros, 
teniéndose areniscas cuyos sedimentos poseerían un origen plutónico, con 
composiciones cuarzo-feldespáticas y un menor contenido de líticos; (II) arco no 
disectado, asociado a la erosión de cadenas volcánicas jóvenes, con areniscas de 
composiciones predominantemente líticas; y (III) arco transicional, teniéndose 
areniscas con composiciones y proveniencias mixtas entre (I) y (II). 
 
(3) Orógeno reciclado: en este campo se proyectan areniscas de composiciones 
fundamentalmente lítico-cuarzosas, cuyos sedimentos provienen de secuencias 
deformadas y alzadas, en zonas de subducción, ya sea dentro de fajas plegadas y 
corridas de antepaís, o bien a lo largo de orógenos de colisión (Dickinson y Suczek, 
1979). Las subdivisiones de este campo corresponden a 3 fuentes Dickinson (1985): 
(I) reciclado cuarzoso, cuya fuente sedimentaria estaría asociada a un ambiente 
cratónico; (II) reciclado lítico, representado por sedimentos provenientes de terrenos 
oceánicos alzados; y (III) reciclado transicional, caracterizado por fuentes de 






3.5.2. Conteo modal 
 
Debido a que el basamento metamórfico no constituye el principal enfoque del 
presente trabajo, se realizó un análisis de proveniencia sedimentaria mediante conteo 
modal a 4 cortes transparentes, correspondientes a wackas feldespáticas y subarcosas 
(rotuladas con los códigos PLC-D2M4, PLC-D13M1, PLC-D10M1 y PLC-19A), localizadas 
en el sector centro-oriental y centro-occidental de península La Carmela.  
 En base al método propuesto por Gazzi-Dickinson (Ingersoll et al., 1984), se llevó a 
cabo un conteo de 400 puntos, en pos de que el error de estimación no sobrepase el 5%, 
con un 95% de confianza. Teniendo como preámbulo las especies minerales propuestas 
por Ingersoll et al. (1984), correspondientes a los clastos tamaño arena que constituyen a 
la roca de interés, el conteo de granos se realizó utilizando el software ImageJ, consistiendo 
en una selección aleatoria de puntos dentro del corte transparente, en una imagen 
digitalizada de este. 
 Posterior a la selección de puntos, se identificó la composición de los granos 
minerales, cuyos porcentajes se ilustran en la Tabla 3.2. No obstante, es necesario destacar 
que, según Dickinson (1985), al considerar 2 diagramas ternarios de discriminación de 
ambiente (Qt-F-L y Qm-F-Lt), se deben recalcular los porcentajes de granos minerales 
(Tablas 3.3a y 3.3b). 
 
Tabla 3.2. Conteo de especies minerales en láminas delgadas, mostrando la cantidad catastrada 
para cada composición, y su respectivo porcentaje. Qm: cuarzo monocristalino, Qp: cuarzo 
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policristalino, F: feldespatos, Lm: líticos metamórficos, Lv: líticos volcánicos e hipabisales, Ls: líticos 
sedimentarios, M: micas. 
 Una vez realizado el conteo y cálculo porcentual de cada especie mineral, se dio 
lugar a la proyección de dichos porcentajes, en diagramas ternarios de discriminación de 
proveniencia sedimentaria, propuestos por Dickinson (1985). Para esto, debió realizarse un 
recálculo de porcentajes en función del diagrama a utilizar (Tablas 3.3a y 3.3b), de tal 
manera que se tienen proyecciones diferentes entre el diagrama Qt-F-L y el Qm-F-Lt. 
 
Tabla 3.3. Recálculo de especies minerales en función del diagrama de discriminación de 
proveniencia, para las muestras PLC-D2M4, PLC-D13M1, PLC-D10M1 y PLC-19A. a) Para la 
utilización del diagrama Qt-F-L. b) Para la utilización del diagrama Qm-F-Lt. 
A partir de las proyecciones realizadas en el diagrama Qt-F-L y Qm-F-Lt, con datos 
propios y de Güettner (2017), se obtiene que los porcentajes entre especies minerales 
varían debido al recálculo, de modo tal que en dichas proyecciones se amplían los dominios 
de proveniencia sedimentaria, teniéndose fuentes de orógeno reciclado, cratón interior y 





Figura 3.26. Proyección en diagrama Qt-F-L para areniscas y metaareniscas de la península La 
Carmela, sugiriendo proveniencia sedimentaria desde cratón interior, bloque continental transicional 
y orógeno reciclado. 
 
Figura 3.27. Proyección en diagrama Qm-F-Lt para areniscas y metaareniscas de la península La 
Carmela. Pese a tenerse una variación porcentual en la composición dependiendo del diagrama, se 
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sugiere, al igual que en la Figura 3.26, proveniencia desde cratón interior, bloque continental 
transicional y orógeno reciclado. 
 
3.5.3. Discusión de resultados 
En el diagrama Qt-F-L pueden apreciarse proveniencias de orógeno reciclado, 
cratón interior y continental transicional, observándose que las muestras contabilizadas en 
este estudio amplían el dominio de proveniencia sedimentaria –con respecto a los 
resultados de Güettner (2017)-, donde se incluye el ambiente de orógeno reciclado. Tales 
variaciones se explican gracias a muestras de wackas y subarcosas con un porcentaje de 
cuarzo mayor al 80%, y de feldespatos, menor a 12% (Figura 3.26). Comparativamente, 
dichos resultados difieren con el conteo realizado por Güettner (2017) en areniscas y 
metaareniscas ubicadas en península La Carmela, donde se presentan porcentajes de 
cuarzo y feldespatos que varían entre 72 y 79%, y 15 y 25%, respectivamente. 
De modo similar, para las proyecciones en el diagrama Qm-F-Lt, se observan 
proyecciones en los campos de orógeno reciclado, cratón interior y continental transicional. 
Sin embargo, para las muestras estudiadas en el presente trabajo, se aprecia una extensión 
en el dominio de proveniencia para rocas del CMAO que afloran en península La Carmela, 
hacia el límite con el campo de orógeno reciclado (Figura 3.27), a diferencia de las muestras 
estudiadas por Güettner (2017). Esta variación se debe al 9% de cuarzo policristalino (Qp), 
aproximadamente, y a un incremento de líticos metamórficos que presentan muestras de 
contabilizadas en este trabajo, donde la primera fase pasa a formar parte de los líticos 
totales (Lt), teniendo en consideración la relación: Lt = L + Qp.  
Frente al diagrama anterior, cabe destacar que un incremento del orden del 5% en 
la cantidad de cuarzos policristalinos, bastaría para situar a las wackas del presente conteo 
en el campo de orógeno reciclado. De tal manera que la utilización del diagrama Qm-F-Lt 
supondría poca representatividad para tal tipo de rocas, las cuales corresponden a un 
complejo de muy bajo grado metamórfico, teniéndose así algunos clastos de cuarzo 






4. Discusión  
 
Actualmente, constituye una materia de estudio la asignación de la secuencia 
volcanosedimentaria de la península La Carmela a miembros basales de Fm. Ibáñez 
(equivalente a Complejo El Quemado), puesto que Riccardi (1971) separa a los niveles de 
brechas sedimentarias –y conglomerados en extremo Este del lago O’Higgins- de Fm. 
Ibáñez, basándose en estudios realizados en la Patagonia argentina. De este modo, con 
respecto a lo observado en terreno, las brechas sedimentarias basales se interpretan como 
la ocurrencia de procesos aluviales en un ambiente continental, seguido de un volcanismo 
vigoroso y ácido, lo cual se evidencia por el gran espesor de las tobas de flujo no soldadas 
que conforman el techo de la secuencia, a nivel local en la península. 
Por otra parte, la hipótesis a favor de la falla inferida, situada (falla Mansilla) en el 
sector centro-SE de la península, se sostiene en que las tobas que afloran en esta zona, 
pertenecientes al miembro inferior de Fm. Ibáñez (Rojo, 2017; Güettner, 2017), lo hacen a 
menores alturas que a nivel regional y a nivel de la península La Carmela, cuyo contacto 
con el basamento se halla a 500 msnm, aproximadamente, lo cual difiere del contacto 
observado sobre 900 msnm a nivel regional, sugiriendo que la falla Mansilla habría sido de 
tipo normal en su etapa inicial, con vergencia hacia el SE, y una subsecuente reactivación 
que le otorga un componente dextral (véase apartado 4.2).  
 
4.1. Correlación estratigráfica entre rocas de península La Carmela y de 
Bahía La Lancha 
Basado en el levantamiento geológico llevado a cabo por Riccardi (1971) en el 
sector de Bahía La Lancha, parte oriental del lago San Martín, y equivalente argentino del 
lago O’Higgins (Figura 4.1), se ha realizado una correlación estratigráfica con las rocas 




Figura 4.1. Ubicación geográfica de península La Carmela y Bahía La Lancha (Argentina), donde 
las estrellas rojas representan zonas de levantamiento de columna estratigráfica: en La Carmela, 
para el presente trabajo; y en Bahía La Lancha, por Riccardi (1971). 
 Para tener un mejor entendimiento de la correlación estratigráfica realizada (Figura 
4.3), a priori se describen de forma genérica las litologías presentes en la zona de Bahía La 
Lancha (Figura 4.2), con sus respectivas relaciones de contacto y espesor. En el caso de 
la descripción de litologías, relaciones de contacto y espesores de las rocas del sector 
centro-Norte de La Carmela, véase apartado 3.2 Secuencia volcanosedimentaria. 
 En sector de Bahía La Lancha, se presenta una secuencia estratigráfica compuesta 
por: 
 Formación Bahía La Lancha: compuesta por una alternancia de rocas del 
Devónico – Carbonífero, sin presencia de metamorfismo, tales como lutitas 
y areniscas, en estratos delgados a gruesos (Riccardi, 1971). Subyace 
mediante una discordancia angular a la Formación Arroyo La Mina, y aflora 
tanto en márgenes Oeste y Este de la bahía homónima, con un espesor que 
no se puede determinar, debido a la ausencia de base expuesta y al intenso 





Figura 4.2. Columna estratigráfica en sector de Bahía La Lancha (véase Figura 4.1), a partir de 
trabajos de campo llevados a cabo por Riccardi (1971). 
 Formación Arroyo La Mina: compuesta por ortoconglomerados polimícticos 
y brechas sedimentarias asignadas al Jurásico, formados por clastos de 
wackas (Dott, 1964), inmersos en una matriz de areniscas (Riccardi, 1971). 
Sobreyace discordantemente a Formación Bahía La Lancha, y se le ha 
estimado un espesor de 70 m, pero en afloramientos discontinuos, de los 
cuales ninguno excede los 15 m de espesor (Escosteguy et al., 2014). 
Subyace al Complejo El Quemado sin tenerse un contacto que ha sido 
observado (Riccardi, 1971), razón por la cual muchos autores consideran 
esta unidad conglomerádica como un miembro basal de dicho complejo. Sin 
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embargo, Riccardi y Rolleri (1980) sostienen que estos conglomerados 
presentan características litológicas y estratigráficas que permiten 
discriminarlos fácilmente del Complejo El Quemado. 
 Complejo El Quemado: compuesto en su base por rocas volcánicas ácidas 
e intermedias, tales como riolitas, dacitas y andesitas, y predominantemente 
por rocas piroclásticas (Riccardi, 1971). En la zona de Bahía La Lancha 
posee un espesor de 150 m, y sobreyace a la Formación Arroyo La Mina, 
cuyo contacto no ha sido observado (Riccardi, 1971). Entre las 
denominaciones que posee este complejo volcánico del Jurásico superior 
(Riccardi, 1971), se considera el homologable meridional de la Formación 
Ibáñez, en Chile. 
En la Figura 4.3, puede observarse la correlación estratigráfica realizada entre las 
rocas de península La Carmela y Bahía La Lancha, donde, a partir de las relaciones de 
contacto y espesor, puede establecerse que las brechas sedimentarias que sobreyacen al 
CMAO corresponderían a la Fm. Arroyo La Mina y que, a su vez, subyacen a las tobas 
ácidas de Fm. Ibáñez (i.e. Complejo El Quemado) por medio de un contacto concordante 
(e irregular erosivo en zonas locales). 
Similarmente, es importante notar que la correlación entre metasedimentos del 
CMAO y Fm. Bahía La Lancha, se argumenta en que las rocas de esta última formación 
corresponden a unidades lutíticas y de areniscas, paleozoicas, que no fueron afectadas por 
procesos metamórficos, en contraste con la subyacente Formación Río Lácteo (Riccardi, 
1971). De tal manera que dicha correlación puede realizarse teniendo en consideración que 
el protolito del CMAO está conformado por lutitas y areniscas que sufrieron metamorfismo 
de bajo a muy bajo grado, en el contexto de un complejo de subducción, en el margen 
occidental de Gondwana. 




Figura 4.3. Correlación estratigráfica entre rocas de península La Carmela (columna A) y de Bahía 
La Lancha (columna B), realizada a una similar latitud (véase Figura 4.1). 
 
4.2. Geología estructural 
4.2.1. Regímenes de deformación en margen occidental de Gondwana 
A nivel regional, a raíz de regímenes de deformación compresivos durante el 
Eoceno y Mioceno en los Andes Patagónicos del Sur, tuvo lugar una faja plegada y corrida 
con orientación N-S, a partir de la cual Giacosa et al. (2012) definen tres zonas 
morfoestructurales, en función de características topográficas y estructurales. De Oeste a 
Este, se tiene: 
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(1) Zona Andina: localizada al Este del Batolito Patagónico, corresponde a la faja 
plegada y corrida interior, con una orientación N-S a NNE, vergencia al Este y 
teniéndose estructuras inversas cenozoicas. Posee altitudes entre los 2000 y 3400 
msnm, y rocas del CMAO, rocas ígneas mesozoicas y cenozoicas. 
(2) Zona Sub Andina: forma parte de la faja plegada y corrida exterior, presentando 
estructuras inversas con vergencia al Oeste y elevaciones entre los 1500 y 2000 
msnm. En su sector Norte, presenta rocas volcánicas mesozoicas, mientras que al 
Sur se compone de sedimentos mesozoicos y desarrolla una morfología suavizada. 
En términos locales, la península La Carmela se halla en una zona transicional entre 
este segmento y la zona Andina.  
(3) Zona Extra Andina: ubicada al Este de los 72° W, forma parte de la faja plegada 
y corrida exterior. Presenta una morfología suavizada, con elevaciones que no 
exceden los 1500 msnm, y consta mayormente de sedimentos y rocas cenozoicas. 
 Aparte a la mencionada segmentación morfoestructural, cabe recalcar que diversos 
eventos tectónicos han tenido lugar desde el Paleozoico tardío, asociados a diversos 
regímenes de deformación. En dicho contexto, el primer evento tectónico corresponde a 
uno de tipo compresivo, durante el Devónico tardío – Carbonífero temprano (Giacosa et al., 
2012), y está relacionado al inicio de una subducción en el margen occidental de Gondwana 
(Augustsson, 2008), donde se habrían generado los metabasaltos y metasedimentos del 
CMAO. En estas rocas, las foliaciones y ejes de crenulación evidencian el régimen de 
deformación compresivo, observándose foliaciones principales S1 (con direcciones 
predominantes NNE- SSW y NEE – SWW), a la que se sobreimponen ejes de crenulación 
S2 (con direcciones predominantes NW-SE y NNW – SSE), los cuales corresponden 
mayoritariamente a ejes de pliegues, evidenciando deformación dúctil (Figuras 3.24a y 
3.24b). 
 Posteriormente, un segundo evento tectónico corresponde a uno de tipo 
extensional, con direcciones de esfuerzos E-W, ocurrido durante el Jurásico medio – 
Cretácico temprano (Giacosa et al., 2012), generando consigo estructuras normales, con 
orientación predominante N-S y NE-NW. Estas fallas habrían favorecido la ocurrencia de 
depocentros para secuencias volcanosedimentarias, correspondientes a Fm. Arroyo La 
Mina y el Complejo El Quemado (equivalente a Fm. Ibáñez), cuya depositación se habría 
dado simultánea a una etapa de rifting (syn-rift), durante el Jurásico medio – Jurásico tardío 
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(De la Cruz et al., 2004; Giacosa et al., 2012). A nivel de la zona de estudio, las fallas 
Mansilla y Lago Chico (ambas de carácter normal), en base a su rumbo NE-SW y a sus 
relaciones de contacto, se atribuyen a la generación de depocentros para la mencionada 
secuencia volcanosedimentaria, en la cuenca de rift. 
 Un tercer evento tectónico a considerar comprende a uno de carácter compresivo, 
y habría tenido lugar entre el Cretácico tardío – Mioceno medio (De la Cruz et al., 2004; 
Giacosa et al., 2012), causando la reactivación de fallas normales generadas durante el 
evento extensional, mediante una inversión tectónica positiva, provocando, en 
consecuencia, el cierre de los depocentros ligados al período de rifting. A raíz de tal 
inversión tectónica, se habría originado una deformación de estilo “piel gruesa”, vale decir, 
afectando tanto a los metasedimentos del CMAO como a la secuencia volcanosedimentaria 
jurásica, donde el primero cabalga por sobre esta última. En esta misma línea, a escala 
local, se establece que la falla Lago Chico registra aquel proceso de inversión tectónica, 
evidenciado en su cabalgamiento por sobre productos volcánicos ácidos, sumado a un 
componente dextral (¿transpresión?) (De la Cruz et al., 2004). Por el contrario, debido a 
que la falla Mansilla –responsable de poner en contacto las rocas volcanosedimentarias 
jurásicas con el CMAO en La Carmela- fue inferida, se requiere una mayor cantidad de 
datos estructurales que permitan afirmar que experimentó una inversión tectónica positiva. 
 
4.2.2. Modelo estructural de Riedel aplicado a falla Las Vegas 
A mayor escala, la ocurrencia de una falla inversa post-jurásica, que deforma tanto 
el basamento paleozoico como la secuencia volcanosedimentaria, y con una dirección 
N300°, puede explicarse utilizando el modelo de Riedel (Figura 4.4), el cual establece que, 
en algunas ocasiones, los bloques afectados por una falla de rumbo también experimentan 








Figura 4.4. Fundamentación teórica del modelo de Riedel, asociando tipo de esfuerzos, deformación 
generada y relaciones angulares entre estas. a) Modelo experimental de Riedel, donde se impone 
una deformación de tipo cizalle dextral a un “bloque de basamento” produciéndose una falla de 
rumbo dextral, con actitud NS. (Modificado de Davis et al., 1999). b) Elipse de deformación para el 
modelo de Riedel (Modificado de Davis et al., 1999). En morado se representa la falla principal, de 
tipo dextral; en rojo se representa un cizalle R (dextral); y en amarillo se representa un cizalle R’ 
(sinestral), a 60° de R. 
Figura 4.5. Fotointerpretación a base a de una imagen satelital de la península La Carmela. En 
morado, orientadas paralelamente, se señalan las estructuras principales, a partir de las cuales se 
cumpliría el modelo de Riedel, es decir, la falla Lago Chico, y al Oeste una eventual falla que 
coincidiría con la dirección del brazo SW del lago O’Higgins; en rojo se marca la falla Mansilla, inferida 
de tipo dextral, cuya dirección concidiría con el cizalle sintético (R) en el sistema de Riedel; en 
amarillo se ilustra la falla Las Vegas –de tipo inversa-, además de diversos valles glaciales y fluviales, 
orientados paralelos entre sí y con la falla Las Vegas, cuyos rumbos sustentarían la hipótesis de 
estructuras de cizalle antitéticos (R’) dentro del modelo de Riedel. FLC: falla Lago Chico, FM: falla 
Mansilla, FLV: falla Las Vegas. 
Frente al modelo de Riedel propuesto, este se argumenta en base a criterios 
direccionales de fallas tanto observadas como inferidas, teniendo a la falla Lago Chico 
(Figura 4.5) como una de las 2 estructuras principales del sistema, la cual es de tipo 
transcurrente dextral y, en aparente concordancia con el modelo, la segunda falla principal 
del sistema podría ubicarse al Oeste de La Carmela, es decir, en lo que corresponde al 
brazo SW del lago O’Higgins (Figura 4.5). 
Asimismo, la falla Mansilla formaría parte del sistema, coincidiendo con la dirección 
del cizalle de Riedel sintético (R), lo cual permitiría vincularla a un régimen deformativo 
dextral; mientras que la falla inversa observada a través de escalones y estrías asociadas 
(i.e. falla Las Vegas), y cuya traza coincide en dirección con el valle homónimo, también 
constituiría a dicho sistema, correspondiendo al cizalle de Riedel antitético (R’) (Figura 
4.4b), formando un ángulo de, aproximadamente, 75° con la falla Lago Chico, y teniendo 
un rumbo de N300°. No obstante, a pesar de que el sistema de Riedel considera al cizalle 
antitético (R’) como una falla de tipo transcurrente sinestral, dicha estructura no fue vista en 
terreno, sino que, como se mencionó de forma previa, se observaron únicamente 
indicadores cinemáticos correspondientes a la falla Las Vegas, lo cual permitiría sugerir que 
los esfuerzos compresivos ligados a tal falla corresponderían a una reactivación de esta, 
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vale decir, habrían tenido lugar posterior al sistema de fallas transcurrentes explicado con 
el modelo de Riedel. 
Es relevante destacar que este sistema de fallas, ligado al modelo de Riedel, se 
habría dado durante el tercer evento tectónico (véase apartado 4.2.1), a partir de la 
reactivación de las fallas Lago Chico y Mansilla, proponiéndose de tipo dextrales. Además 
de la falla Las Vegas, cuya reactivación habría originado el cabalgamiento del CMAO sobre 
brechas sedimentarias, evidenciando deformación de piel gruesa 
Adicionalmente, la presencia de valles glaciales o fluviales presentes en La Carmela 
o sus alrededores (e.g. valle del glaciar O’Higgins) con orientaciones paralelas entre sí 
(Figura 4.5), sustentarían la hipótesis de un control estructural explicado con el modelo de 
Riedel (Figura 4.4 a), donde se establece que a lo largo de una de las principales zonas de 
desplazamiento (PDZ) puede haber fallas de cizalle sintético (R) y antitético (R’). De este 
modo, se postula que este sistema sería el efecto del movimiento transcurrente dextral 
causado por la falla principal Lago Chico. 
 
4.3. CMAO y sus implicancias tectónicas 
4.3.1. Fuente y ambiente de depositación de sedimentos del CMAO 
 El Complejo Metamórfico Andino Oriental (CMAO) posee un protolito turbidítico, 
compuesto mayormente por sedimentos pelíticos, los cuales provendrían -según diagramas 
de proveniencia sedimentaria realizados en este trabajo, por Güettner (2017) y por 
Augustsson y Bahlburg (2003 y 2008)-  tanto de zonas cratónicas como transicionales, así 
como de orógeno reciclado, en base a la proporación entre cuarzo, feldespatos y líticos que 
sus rocas guardan. Cabe destacar que el término “transicional”, en materia de proveniencia 
sedimentaria, hace referencia a zonas mixtas entre cratón interior y aportes de basamento 
alzado. 
 Una fuente cratónica de proveniencia está asociada a terrenos peneplanizados muy 
antiguos y tectónicamente estables, compuestos por rocas metamórficas y plutónicas 
(Dickinson, 1985). Altos porcentajes de cuarzo monocristalino se atribuyen a tales fuentes, 
cuya alta resistencia a procesos erosivos (a diferencia de sus equivalentes policristalinos) 
favorece el transporte por largas distancias en redes fluviales vinculadas a bajas 
pendientes, condiciones que se dan en zonas cratónicas. De este modo, las fuentes 
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otorgadas por análisis de proveniencia realizados en este trabajo, y en anteriores, serían 
consistentes con el contexto geotectónico de Gondwana durante el Paleozoico. Por otro 
lado, una fuente de basamento alzado estaría relacionada con el desarrollo de zonas de 
rift, con intensas tasas erosión, lo cual implicaría que los feldespatos poseen un grado de 
resistencia mayor (Dickinson, 1985). Asimismo, una fuente de orógeno reciclado reflejaría 
la presencia de sedimentos provenientes de zonas deformadas y alzadas, probablemente 
en ambientes de subducción (Dickinson y Suczek, 1979); no obstante, en el presente 
trabajo, la proyección en el campo de orógeno reciclado se sitúa en el sector limítrofe con 
el dominio de cratón interior, en cuyos casos Dickinson (1985) establece justamente 
proveniencias de zonas cratónicas.  
 Frente a la temática anterior, diversos autores proponen otras fuentes de 
proveniencia para los sedimentos que originaron el protolito del CMAO. Por ejemplo, 
Lacassie (2000 y 2003) postula que dichos sedimentos provendrían de un margen pasivo, 
hipótesis compartida por Hervé (2003) y Augustsson et al., (2006). Sin embargo, en estas 
dos últimas publicaciones, los autores no descartan la proveniencia de un margen activo, 
pero carente de un arco magmático. Augustsson y Bahlburg (2003) y Vásquez (2007), en 
cambio, advierten que la fuente de estos sedimentos correspondería a rocas en un margen 
activo, aunque la ubicación del arco magmático no ha sido determinada con certeza. 
Adicionalmente, Augustsson y Bahlburg (2008) sugieren que las fuentes más antiguas, 
entre el Devónico y Carbonífero, estarían vinculadas a rocas metasedimentarias félsicas, y 
que las fuentes más jóvenes, del Pérmico, se asociarían a un arco inmaduro. 
 En lo que al ambiente de depositación respecta, autores proponen diversos 
contextos geotectónicos para los sedimentos que dieron origen al protolito del CMAO. Bell 
y Suárez (2000), sugieren que el metamorfismo de grado medio observado en el sector 
Norte de este complejo metamórfico –teniéndose facies de esquistos verdes y anfibolitas- 
permitiría explicar la colisión de dos microplacas. Similarmente, Mpodozis y Ramos (2008), 
sugieren que el CMAO representa la sutura de un terreno alóctono que se habría 
acrecionado al margen occidental de Gondwana, mientras que Ramírez (2002) sostiene 
que la depositación de estos sedimentos habría tenido lugar en un ambiente de colisión 
continental, o bien, de subducción lenta. La hipótesis a favor de este último ambiente, 
también la comparten Ramos (2008) y Vidal Permuy et al. (2014), que postulan que un arco 
magmático Devónico estaría situado al Este del CMAO, a la longitud del Macizo El Deseado. 
77 
 
 Por otro lado, Augustsson y Bahlburg (2008) sostienen que la depositación de 
sedimentos se habría dado antes y después del inicio de la subducción (margen pasivo y 
luego activo, respectivamente), en el protomargen occidental de Gondwana, a partir de 
análisis químicos. De este modo, tanto evidencias petrológicas –en análisis de proveniencia 
para determinar fuentes- como químicas consideran poco probable la presencia de un arco 
magmático, en el protomargen occidental gondwánico, favoreciendo a su vez la hipótesis 
de un margen pasivo para la depositación de sedimentos, durante el Devónico – 
Carbonífero. Sin embargo, un contexto que también se consideraría plausible, es el 
postulado por Augustsson et al. (2006), que abre la posibilidad de existencia de un margen 
activo durante la depositación de sedimentos, pero carente de un arco magmático, aunque 
también sostiene la hipótesis a favor de un margen pasivo. 
 A partir del estudio de Augustsson et al. (2006), en Augustsson y Bahlburg (2008) 
se argumenta que la respuesta frente al contraste entre evidencias químicas y petrológicas, 
en algunas muestras del CMAO (vinculadas a márgenes activos y pasivos, 
respectivamente), radique en la temporalidad de los eventos involucrados. En otras 
palabras, frente a la existencia de un margen pasivo seguido de uno activo (eventualmente 
en presencia de un arco), sería esperable hallar un incremento en el porcentaje de líticos 
volcánicos en metasedimentos más jóvenes, de manera tal que la signatura química de 
dichos metasedimentos dependería su edad. Así, signaturas químicas de margen pasivo y 
activo estarían ligadas a metasedimentos antiguos y más jóvenes, respectivamente. En 
esta misma línea, la ausencia de evidencias petrológicas que sustenten la existencia de un 
arco magmático, se argumentaría basándose en la menor resistencia de los clastos líticos 
volcánicos ante procesos erosivos, cuyas tasas son típicamente altas en ambientes de 
alzamiento de orógenos, relacionados a márgenes activos (Dickinson, 1985).  
 
4.3.2. Metabasaltos del CMAO en península La Carmela 
 La importancia de los metabasaltos que afloran en el sector Norte de península La 
Carmela (i.e. La Puntilla), radica en que su presencia permite establecer hipótesis con 
respecto a la evolución geotectónica del protomargen occidental de Gondwana, previo al 
Jurásico; a la etapa de evolución en la que se hallaba el CMAO y al paleoambiente, al 
momento de su emplazamiento. Estas hipótesis han sido propuestas en base a estudios 
geoquímicos –recopilados de Hervé et al., 1999-, relaciones de contacto con el CMAO y 
criterios petrográficos (e.g. mineralógicos y texturales). 
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 En base a estudios geoquímicos llevados a cabo por Hervé et al. (1999) en 
metabasaltos del CMAO, localizados en península La Florida (situada a 20 km al Este de 
península La Carmela), Rojo (2017) realiza una correlación entre los metabasaltos de esta 
última península y los estudiados por Hervé et al. (1999). De este modo, a partir de altas 
concentraciones de elementos incompatibles, se tiene que el protolito de tales rocas 
correspondería a basaltos alcalinos de intraplaca, con génesis en un ambiente de islas 
oceánicas (i.e. OIB). 
 Los basaltos de tipo OIB se caracterizan por poseer un alto contenido de elementos 
incompatibles, en relación al manto primitivo y a un MORB (Sun y McDonough, 1989), de 
tal manera que para los metabasaltos del CMAO se sugiere un origen vinculado a una 
pluma mantélica, bajo la litósfera oceánica, con bajos grados de fusión parcial de una fuente 
fértil (Sun y McDonough, 1989). Este ambiente geotectónico se evidencia por la alta 
concentración de incompatibles -tales como Zr, Ti, Y y LREE-, sumado a la baja 
concentración de HREE y metales de transición compatibles, como Ni y Cr, lo que permitiría 
descartar un origen por ascenso astenosférico en un ambiente de subducción. 
 Además de estudios geoquímicos, en base a relaciones de contacto y criterios 
texturales, se hipotetiza que el emplazamiento de los basaltos habría tenido lugar en 
cercanías a un margen continental pasivo, a través de una pluma mantélica, 
contemporáneo con la depositación de los sedimentos que formaron parte del protolito del 
CMAO (Figura 4.6a). Tal hipótesis se sustenta en la presencia de peperitas con respecto a 
los metasedimentos del CMAO (Figura 3.18), donde, de acuerdo a la definición de White et 
al. (2000), tuvo lugar una fragmentación del magma, sugiriéndose un emplazamiento en un 
ambiente subacuático, con sedimentos húmedos y un enfriamiento súbito. Es importante 
recalcar que el origen de dichos basaltos de tipo OIB (protolito de los metabasaltos del 
CMAO) sería anterior al inicio de la subducción, de modo que a este último ambiente 




Figura 4.6. Evolución geotectónica del margen occidental de Gondwana, durante el Paleozoico 
superior. a) Desarrollo de margen pasivo, donde se depositaron los sedimentos que conformaron el 
protolito del CMAO; b) Inicio de la subducción, donde se habría generado el CMAO y los 
metabasaltos asociados. 
El postulado del apartado anterior se contrapone a Rojo (2017), quien plantea que 
los sedimentos que generaron el protolito del CMAO se depositaron en un margen activo 
de subducción, con el desarrollo de un arco magmático devónico, y que los metabasaltos 
(cuyo protolito corresponde a un OIB) se habrían amalgamado al CMAO, posterior a su 
enfriamiento y al inicio de la subducción, tras la colisión de dos microplacas o bloques 
continentales, y deformado debido a un régimen compresional.  
 
4.4. Limitantes y proyecciones a futuro 
 Para tener una mayor comprensión sobre la evolución tectónica del CMAO, así 
como del margen occidental de Gondwana durante el Paleozoico, sería factible realizar 
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dataciones y estudios geoquímicos a los metabasaltos de La Puntilla, en península La 
Carmela, en pos de conocer un rango de emplazamiento en el tiempo geológico y para 
proveer información complementaria con respecto a la génesis de estos, y a qué ambiente 
geotectónico se encuentran asociados. 
En términos estadísticos, convendría llevar a cabo un análisis de proveniencia 
sedimentaria a un mayor número de muestras del CMAO, extraídas de diferentes áreas, en 
especial donde las litologías varíen dentro de este complejo, con el fin de tener un mayor 
conocimiento de fuentes de los sedimentos que conformaron el protolito del CMAO. En esta 
misma línea, sería pertinente realizar un mayor número de estudios complementarios que 
otorguen menor margen de error a la determinación de fuente y proveniencia de 
sedimentos, vale decir, geoquímica de elementos mayores o trazas, puesto que el análisis 
de proveniencia sedimentaria está restringido por diversos factores, que podrían mermar la 
confiabilidad del estudio. Por ejemplo, este último estudio, al no considerar matriz, vetillas, 
o frente a clastos alterados, pierde representatividad, por lo cual es necesario llevar a cabo 
métodos complementarios. Además, cabe destacar que los diagramas de proveniencia 
utilizados en el presente trabajo, han sido diseñados para el estudio de rocas sedimentarias, 
lo cual es un punto en contra a la hora de estudiar metaareniscas de muy bajo grado del 
CMAO, donde algunas, pese a hallarse en estadios límites entre el metamorfismo y la 
diagénesis, la presencia de clastos recristalizados dificulta su estudio. 
 Realizar campaña de terreno focalizada en sector SE de península La Carmela, para 
poseer mayores datos y observaciones respecto de la secuencia volcanosedimentaria 
jurásica, además de reconocimiento geológico, a la misma latitud, en límite Este del lago 
O’Higgins (equivalente al lago San Martín en región argentina) (Figura 4.1), para ampliar el 
conocimiento con respecto a las unidades conglomerádicas y brechosas basales, que 
sobreyacen el CMAO y su relación con Fm. Ibáñez. 
Realizar una campaña de terreno, tanto en península La Carmela como en zonas 
aledañas, con el fin de tomar datos estructurales (o hallar estructuras o indicadores 
cinemáticos) a lo largo de los valles fluviales y glaciales descritos en el apartado 4.2.2, que 








1.  A partir de análisis de proveniencia sedimentaria, en complemento con estudios 
geoquímicos realizados por Augustsson y Bahlburg (2003 y 2008), se establece que 
los sedimentos que conformaron el protolito del CMAO provendrían de zonas 
cratónicas estables, transicionales entre esta última y regiones de basamento 
alzado, y –en menor medida- de orógeno reciclado. Asimismo, estos sedimentos se 
habrían depositado en un margen pasivo durante el Devónico - Carbonífero, 
considerándose poco plausible la existencia de un arco magmático y de un margen 
activo, debido a evidencias petrológicas y químicas. 
 
2. Los metabasaltos del CMAO ubicados en península La Carmela poseerían un 
protolito correspondiente a basaltos alcalinos de islas oceánicas (OIB), formados en 
un ambiente de intraplaca, mediante un ascenso por una pluma mantélica, basado 
principalmente en estudios geoquímicos a metabasaltos de península La Florida –y 
que se han correlacionado con los de La Carmela-, que arrojan un alto contenido de 
elementos incompatibles, y se habrían emplazado contemporáneamente a la 
depositación de sedimentos que generaron el protolito del CMAO, en el contexto de 
un margen pasivo. Esto último se sustenta en la presencia de peperitas entre los 
metabasaltos y metasedimentos, sugiriendo un emplazamiento en sedimentos 
húmedos, no consolidados. Tal evento habría tenido lugar previo al inicio de la 
subducción en el protomargen occidental de Gondwana y, por consiguiente, previo 
al metamorfismo. 
 
3. Desde el Paleozoico tardío, la evolución del protomargen occidental de Gondwana 
puede ser resumida en 3 eventos tectónicos, asociados a distintos regímenes de 
deformación, evidenciados en rocas de península La Carmela: el primer evento 
habría tenido lugar durante el Devónico tardío – Carbonífero temprano, y sería de 
tipo compresivo, vinculado a un ambiente de subducción, generándose el CMAO, 
evidenciándose deformación dúctil; el segundo evento fue de carácter extensional y 
habría ocurrido durante del Jurásico medio – Cretácico temprano, dándose 
estructuras normales orientadas N-S y NE-SW –tales como las fallas Lago Chico y 
Mansilla, a escala local-, las cuales permitieron la depositación syn-rift de productos 
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volcánicos ácidos (i.e. Complejo El Quemado); un tercer evento tectónico, de 
carácter compresivo, habría ocurrido entre el Cretácico tardío – Mioceno medio, 
provocando una inversión tectónica positiva de estructuras normales originadas 
durante el segundo evento, con una deformación de piel gruesa, provocando el 
cabalgamiento del CMAO sobre secuencias volcanosedimentarias, observable en 
afloramientos de península La Carmela. 
 
4. La unidad brechosa basal que aflora en península La Carmela, y que subyace 
concordantemente a los productos volcánicos ácidos, sería equivalente a la 
Formación Arroyo La Mina, basado en una correlación estratigráfica con 
conglomerados y brechas, situadas a unos 50 km al Este de La Carmela, en sector 
de Bahía La Lancha. Esta hipótesis se sustenta en relaciones de contacto, espesor 
y litologías, cuyos clastos metamórficos y plutónicos, más la ausencia de clastos 
volcánicos y tobáceos, permite excluir a dicha unidad de Fm. Ibáñez. 
 
5. La relación angular entre las fallas Lago Chico y Las Vegas (de tipo inversa-dextral 
e inversa, respectivamente), además de un gran número de valles fluviales y 
glaciales paralelos a esta última, se puede explicar utilizando el modelo de Riedel, 
el cual establece que el movimiento transcurrente dextral de la falla principal del 
sistema (i.e. falla Lago Chico) tendría como efecto la generación de estructuras 
transcurrentes paralelas, formando un ángulo de aproximadamente 85° con 
respecto a la falla principal, en las cuales pueden actuar esfuerzos compresivos, 
generándose fallas inversas, como el caso de la falla Las Vegas. Estos episodios 
habrían tenido lugar en el contexto del tercer evento tectónico, de tipo compresivo, 
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